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L’oce´an Austral occupe un roˆle primordial dans le syste`me climatique de notre Terre
et constitue un maillon essentiel de la circulation oce´anique globale. C’est dans cet oce´an
que s’effectuent l’essentiel des e´changes d’eau et de chaleur avec les oce´ans voisins et
l’atmosphe`re. Repre´sentant 20% de la surface oce´anique mondiale, l’oce´an Austral est le
seul oce´an du globe a` circuler de manie`re ininterrompue autour d’un continent, le conti-
nent Antarctique. Il relie et interagit avec tous les autres principaux bassins oce´aniques :
l’oce´an Atlantique, l’oce´an Indien et l’oce´an Pacifique. Cette connexion est e´tablie par
le Courant Circumpolaire Antarctique qui s’e´coule d’Ouest en Est sur une distance de
21000 km, et transporte plus de 130 millions de me`tres cubes d’eau par seconde. Re´gion
oce´anique tre`s vaste, l’oce´an Austral reste pourtant le moins connu de la plane`te. Compte
tenu de son isolement ge´ographique et des conditions climatiques hostiles qui y re`gnent, il
est extreˆmement pauvre en observations in situ. L’ave`nement de l’observation des oce´ans
depuis l’espace ces dernie`res de´cennies, et en particulier les mesures des e´le´vations de sur-
face par les radars altime´triques, ont permis d’observer l’oce´an global avec des couver-
tures spatiales et temporelles uniques. Ces donne´es sont donc d’une tre`s grande richesse
pour l’e´tude de l’oce´an Austral.
Pour permettre une exploitation pre´cise des observations altime´triques, la contribu-
tion de la mare´e, et, plus ge´ne´ralement, l’ensemble de la dynamique haute fre´quence de
l’oce´an doit en eˆtre pre´alablement corrige´e. Les mare´es sont la contribution majeure du
signal oce´anique, que ce soit dans l’oce´an du large ou dans les re´gions moins profondes.
Une bonne connaissance des e´le´vations de mare´e est donc primordiale si nous voulons
ame´liorer notre connaissance des variations du niveau de la mer observe´es par l’altime´trie
radar. La pertinence des solutions globales de mare´e oce´aniques a sans cesse e´te´ ame´liore´e
ces dernie`res de´cennies avec l’assimilation de donne´es altime´triques dans les mode`les, et
la pre´cision de ces solutions est aujourd’hui centime´trique dans les re´gions hauturie`res
((Lefe`vre et al., 2002)). Ne´anmoins, cette pre´cision se de´grade dans les zones coˆtie`res,
dans les re´gions a` fort gradient bathyme´triques (erreurs supe´rieures a` 6 cm, (Le Pro-
vost, 2001)) et e´galement dans les re´gions de fortes latitudes ou` de grandes disparite´s
entre les diffe´rents mode`les subsistent. Dans ces re´gions, les erreurs sont principalement
dues au manque d’observations a` assimiler, qu’elles soient in situ ou satellitales, avec
l’absence de couverture des satellites Topex-Pose´¨ıdon et Jason au dela` de la latitude
66˚ S. Elles sont e´galement dues aux incertitudes dans la bathyme´trie aux tre`s hautes
latitudes et notamment sous les plates-formes de glace permanente ou` les mesures de
bathyme´trie sont particulie`rement rares.
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La connaissance pre´cise de la re´ponse haute fre´quence de l’oce´an aux forc¸ages at-
mosphe´riques s’inscrit dans la meˆme optique que la connaissance de la mare´e, puis-
qu’elle doit eˆtre corrige´e, elle aussi, des mesures altime´triques. Ces effets sont respon-
sables, apre`s la mare´e, de la majeure partie de la variabilite´ de la surface des oce´ans.
Ils sont caracte´rise´s par la re´ponse statique de l’oce´an a` la pression atmosphe´rique, qui
peut eˆtre repre´sente´e par l’approximation du barome`tre inverse, par la re´ponse non-
isostatique a` la pression atmosphe´rique, et par l’action du vent, qui, en redistribuant
l’e´nergie dans l’oce´an, ge´ne`re une re´ponse dynamique. Si la re´ponse statique est unique-
ment lie´e a` la qualite´ des forc¸ages, les effets non-isostatiques et dynamiques sont, quant a`
eux, tre`s de´pendant de l’aptitude du mode`le a` bien reproduire ces effets. La mode´lisation
de la re´ponse aux forc¸ages me´te´orologiques est confronte´e aux meˆmes difficulte´s que la
mode´lisation de la mare´e en zone coˆtie`re, sur les forts gradients bathyme´triques, et dans
les re´gions de forte latitude. A ces difficulte´s s’ajoutent aussi les erreurs dues aux forc¸ages
atmosphe´riques utilise´s.
La pre´cision des mode`les de la dynamique haute fre´quence de´pend donc essentielle-
ment de la bathyme´trie et des forc¸ages utilise´s. Elle de´pend e´galement de la discre´tisation
spatiale et temporelle des e´quations physiques. La mode´lisation re´gionale permet d’ac-
croˆıtre la re´solution et ainsi d’ame´liorer la re´ponse de l’oce´an aux forc¸ages mis en jeu
(mare´e, impact du vent et de la pression atmosphe´rique) en milieu coˆtier et dans l’oce´an
du large. Dans l’oce´an Austral, elle autorise e´galement de mieux acce´der a` la multitude
de processus oce´aniques aux e´chelles spatio-temporelles tre`s diverses qui sie`gent dans les
re´gions coˆtie`res, sur les plateaux, ou aux abords des cavite´s oce´aniques forme´es par les
plates-formes de glace antarctiques. De plus, elle permet de caracte´riser la circulation
oce´anique plus finement, de de´terminer l’influence de la circulation re´gionale sur la circu-
lation a` plus grande e´chelle et vice-versa, d’e´valuer les interactions entre les plates-formes
de glace et l’oce´an du large, ou encore de comprendre comment la dynamique locale peut
exercer un controˆle sur les processus biologiques.
C’est dans l’optique de mieux caracte´riser les e´le´vations dues aux forc¸ages hautes
fre´quences, les forc¸ages astronomiques et atmosphe´riques, de mieux comprendre la dy-
namique engendre´e par ces processus dans les re´gions australes et en particulier sous les
plates-formes de glace, ou encore d’e´tudier l’impact de la dynamique haute fre´quence sur
certains processus biologiques que nous avons mis en place une mode´lisation re´gionale
dans l’oce´an Austral. La re´gion e´tudie´e est la partie indienne de l’oce´an Austral. Cette
re´gion pre´sente une diversite´ de configurations ge´ographiques inte´ressante. Elle est ainsi
compose´e de bassins oce´aniques profonds que constituent les bassins de Crozet, d’En-
derby et le bassin Antarctique Australien, de re´gions de plateaux largement ouverts sur
le large, comme le plateau de Kerguelen, qui agit comme une barrie`re topographique au
sein de l’oce´an Austral, et le plateau continental Antarctique, de re´gions coˆtie`res forme´es
par les ıˆles des Terres Australes et Antarctique Franc¸aise et par la coˆte Antarctique, et
de la cavite´ oce´anique de la plate-forme de glace d’Amery forme´e par l’e´coulement des
glaciers Lambert, Fisher et Mellor dans l’oce´an. Bien que l’oce´an Austral ne be´ne´ficie
que de tre`s peu d’observations in situ, la re´gion e´tudie´e est l’une des seules au sein de
cet oce´an a` disposer d’une re´seau d’observation in situ de donne´es d’e´le´vations.
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Ce manuscrit s’articule en quatre parties. La premie`re partie comprend une descrip-
tion de´taille´e de la re´gion e´tudie´e, de la circulation dans l’oce´an Austral et plus parti-
culie`rement dans sa re´gion Indienne, et des outils utilise´s tout au long de la de´marche
scientifique. Les approches e´tant base´es a` la fois sur la mode´lisation nume´rique et l’ana-
lyse des observations satellitales du niveau de la mer, nous commencerons par une des-
cription globale du mode`le utilise´, le mode`le MOG2D/T-UGOm, ses e´quations, leur
discre´tisation, et ses forc¸ages. Nous pre´senterons ensuite le principe de fonctionnement
de la mesure altime´trique et les difficulte´s techniques qu’elle pre´sente en re´gion coˆtie`re
et sur les plates-formes de glace. Dans la deuxie`me partie, nous pre´senterons les donne´es
utilise´es pour la validation du mode`le, les me´thodes employe´es pour les analyser les sor-
ties du mode`le, et les donne´es et techniques applique´es pour rede´finir la bathyme´trie
utilise´e pour la mode´lisation dans les re´gions coˆtie`res et sous la plate-forme de glace
d’Amery. Nous validerons ensuite les mode`les en re´ponse a` la mare´e et aux forc¸ages
atmosphe´riques. La troisie`me partie sera consacre´e a` l’e´tude des sorties de mode`les,
leur e´le´vations, leur courants, et plus ge´ne´ralement la dynamique haute fre´quence de la
re´gion d’e´tude et de son impact sur le de´veloppement de la chlorophylle sur la partie
Nord du plateau Kerguelen. Enfin, la quatrie`me partie mettra en e´vidence l’apport des
mode´lisations re´gionales pour l’e´tude des signaux altime´triques. Nous y e´tudierons la
signature de surface de la mare´e interne en utilisant les mode`les comme indicateurs, puis
nous utiliserons les mode`les en tant que corrections de la dynamique haute fre´quence pour
e´tudier les signaux re´siduels altime´triques en re´gions coˆtie`re et sur la plate-forme de glace
d’Amery. Pour terminer, nous tirerons les conclusions de cette e´tude et pre´senterons les
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AABW Antarctic Bottom Water
AAIW Antarctic Intermediate Water
AASW Antarctic Surface Water
ACC Antarctic Circumpolar Current (Courant Antarctique Circumpolaire)
ACDP Acoustic Doppler Current Profiler
AIS Amery Ice Shelf (plate-forme de glace d’Amery)
AHG Anomalie de Hauteur de Glace
AMISOR AMery Ice Shelf Ocean Research
BI Barome`tre Inverse
BROKE Baseline Research on Oceanography Krill and the Environment
CDW Circumpolar Deep Water
CFL Courant-Friedrichs-Le´vy
CTOH Centre de Topographie des Oce´ans et de l’Hydrosphe`re
ECMWF European Centre for Medium-Range Weather Forecasts
EOF Empirical Orthogonal Functions
FES Finite Element Solution
FRAM Fine Resolution Antarctic Model
IBD Inverse Barometer
IBD Inverse Barometer Departure
KEOPS Kerguelen Plateau and Ocean comPared Study
MODIS MODerate Resolution Imaging Spectroradiometer
PF Polar Front (Front Polaire)
SAF SubAntarctic Front (Front Subantarctique)
SAM Southern Annular Mode
SAMW SubAntarctic Mode Water
SAR Synthetic Aperture Radar
SeaWiFS Sea-viewing Wide Field-of-view Sensor
SSH Sea Surface Height
STF SubTropical Front (Front Subtropical)
TAAF Terres Australes et Antarctiques Franc¸aises
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1.1 Un peu d’Histoire-Ge´ographie
1.1.1 A la de´couverte de l’oce´an Austral
De par sa position ge´ographique et de son environnement hostile, l’oce´an Austral
a longtemps e´te´ mis a` l’e´cart des grandes explorations. En dehors des incursions de
Sir Francis Drake en 1578 dans le de´troit qui porte aujourd’hui son nom et d’Abel
Tasman en 1642, l’oce´an n’a e´te´ pe´ne´tre´ que vers 1770. Cette pe´riode vˆıt les explorations
presque simultane´es du Malouin Marion-Dufresne accompagne´ de Crozet (1771-1772) qui
de´couvrit l’archipel du meˆme nom, du Quimpe´rois Kerguelen de Tre´marec (1771-1773)
qui de´couvrit les ıˆles de la De´solation qui portent aujourd’hui son nom et de James Cook
(1772-1775) dont l’expe´dition avait pour but la recherche du continent austral. Lors de
son voyage circumpolaire, Cook fit une incursion jusqu’a` 71˚ 10′S sans rencontrer la terre
et conclut ainsi sur l’inexistence de la mythique Terra Australis.
La de´couverte, en 1819, de l’archipel des Shetland du Sud pas le baleinier Smith rendit
l’espoir de trouver un continent austral. Les expe´ditions furent nombreuses de 1820 a` 1845
et permirent de mieux connaˆıtre les limites du continent : expe´dition de Weddell en 1823,
explorations et leve´es cartographiques de Dumont D’Urville de 1837 a` 1840, ou encore
expe´dition de l’Anglais Ross de 1839 a` 1843. Une fois l’existence du continent assure´e, ses
limites reconnues grossie`rement et son manque de ressources constate´, l’oce´an Austral fut
a` nouveau de´laisse´. Les premie`res observations hydrologiques de l’oce´an furent re´alise´es
lors des expe´ditions des navires anglais Challenger en 1873-1874 et Discovery en 1875-
1876. De`s lors l’oce´an Austral n’a eut de cesse d’eˆtre fre´quente´ par les scientifiques.
La connaissance de l’hydrologie australe de´buta alors vraiment dans la premie`re
moitie´ du XXe sie`cle avec les expe´ditions britanniques du Discovery I et du Discovery
II sous l’e´gide du Discovery Committee qui ont couvertes la majeure partie de l’oce´an
circumpolaire. En 1957, l’Anne´e Ge´ophysique Internationale contribua largement aux
recherches oce´anographiques dans l’oce´an Austral avec notamment la re´alisation de 52
voyages du navire ame´ricain Eltanin (1962-1972). Les observations re´alise´es a` bord ont
permis la publication d’un atlas de l’oce´an Austral qui fournit des cartes des principales
proprie´te´s hydrologiques (tempe´rature, salinite´ et oxyge`ne) a` diffe´rentes profondeurs.
De nos jours, l’oce´an Austral fait l’objet de toutes les attentions et l’on ne compte
plus le nombre de pays implique´s dans la recherche oce´anographique australe. Le projet
international WOCE (World Ocean Circulation Experiment) lance´ en 1990 a largement
contribue´ a` augmenter le nombre d’observations in situ dans l’oce´an global. Cependant,
l’oce´an Austral reste peu observe´ par les navires oce´anographiques du fait de son hosti-
lite´, et il est meˆme inexplore´ pendant les pe´riodes hivernales. La mise en place du projet
ARGO, en 1999, a permis de palier a` la mauvaise couverture spatio-temporelle des ob-
servations in situ dans les re´gions de cet oce´an non couvertes par la glace (Fig. 1.1).
Par ailleurs, la mise a` disposition de satellites pour l’observation des oce´ans il y a une
vingtaine d’anne´e a permis de mieux caracte´riser la circulation ge´ne´rale de l’oce´an Aus-
tral, ses principales caracte´ristiques, son activite´ me´so-e´chelle et ses diffe´rents modes de
variabilite´. L’arrive´e de l’altime´trie s’est accompagne´e d’une ame´lioration des moyens de
calcul et de stockage informatique permettant le de´veloppement de mode`les nume´riques
de plus en plus puissants et, par conse´quent, des e´tudes quadridimensionnelles de plus
en plus re´alistes.
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Fig. 1.1 – E´volution des observations in situ dans l’oce´an Austral. A gauche : traces
de bateau dans l’oce´an Austral dont les campagnes sont re´fe´rence´es par (Orsi et Wit-
worth III, 2005). La figure indique le nombre de profiles in situ effectue´s dans des
boˆıtes de 1˚ × 1˚ . Ces donne´es, 99014 profiles au total, ont e´te´ collecte´es sur plus de
30 ans d’observation. A droite : meˆme figure pour les 93111 profiles Argo collecte´s jus-
qu’a` mars 2008 (soit 6 ans environ de collecte de donne´es). Figure issues de Salle´e
(communication personnelle).
1.1.2 Caracte´ristiques ge´ographiques de la re´gion d’e´tude
La re´gion e´tudie´e dans le cadre de cette the`se est la partie Australe de l’oce´an Indien.
Elle est situe´e dans un domaine de´limite´ par 43˚ E, 90˚ E, 35˚ S au Nord et le continent
Antarctique au Sud (Fig. 1.2). Cette re´gion englobe le plateau de Kerguelen, ve´ritable
barrie`re bathyme´trique au sein de l’oce´an Austral. D’une superficie d’environ 2.2 millions
de km2 (soit environ quatre fois celle de la France), il est le plus grand plateau sous-marin
de l’oce´an Austral et l’un des plus grands de l’oce´an mondial. Il s’e´tend sur une distance
de plus de 2200 km dans la direction Nord-Ouest/Sud-Est et s’e´tablit a` des profondeurs
allant de 1000 m a` 4000 m. Il est borde´ par le bassin d’Enderby a` l’Ouest, de Crozet au
Nord, et le bassin Australien-Antarctique a` l’Est. Il est se´pare´ du plateau continental An-
tarctique par le passage d’Elizabeth Trough et semble coupe´ en deux en son milieu par un
chenal bathyme´trique de Fawn Trough. La re´gion se compose e´galement de quelques ıˆles
faisant partie pour la plupart des Terres Australes et Antarctiques Franc¸aises (TAAF).
Parmi celles-ci les plus importantes sont les ıˆles Kerguelen, au Nord du plateau du meˆme
nom, qui se composent d’environ 300 ıˆles formant de nombreuses baies, re´parties sur une
superficie de 6993 km2 (Fig. 1.3). Au Sud, toujours sur la partie Nord du plateau de Ker-
guelen se situe les ıˆles australiennes McDonald et Heard. Les autres ıˆles des TAAF sont
celles constituant l’archipel de Crozet aux environs de 50˚ E/46˚ S et les ıˆles Saint-Paul
et Amsterdam au Nord-Est de la re´gion d’e´tude. Enfin la re´gion inclue e´galement la plus
grande plate-forme de la partie Est de l’Antarctique, la plate-forme de glace d’Amery.
15
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Fig. 1.2 – Zone d’e´tude et ses diffe´rentes caracte´ristiques ge´ographiques. La bathyme´trie
(en me`tres) est repre´sente´e en fond bleu.
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Fig. 1.3 – Les ıˆles Kerguelen se composent d’environ 300 ıˆles. Sur cette carte nous
mentionnons le nom de principales baies qui seront cite´es dans la suite de l’e´tude. Nous
repre´sentons aussi la position des mouillages utilise´s (en jaune) et du mare´graphe coˆtier
de Kerguelen (en rouge). En fond de carte nous repre´sentons la bathyme´trie (en me`tres).
1.2 Caracte´ristiques de l’oce´an Austral
1.2.1 Circulation
L’oce´an Austral joue un roˆle majeur dans la circulation globale des autres oce´ans.
Seul oce´an du monde a` circuler autour de la plane`te sans obstacle, il est aussi le seul
lien entre les trois autres grands oce´ans et constitue ainsi un maillon essentiel dans le
syste`me climatique mondial. Si sa circulation de surface est maintenant bien connue,
notre compre´hension de sa dynamique tridimensionnelle et de sa variabilite´ est encore
rudimentaire. Dans cette section nous effectuons l’e´tat actuel des connaissances de la
circulation ge´ne´rale (horizontale et verticale) de l’oce´an Austral. Nous la de´crivons aussi
de manie`re plus de´taille´e dans notre re´gion d’e´tude.
1.2.1.1 Circulation ge´ne´rale de l’oce´an Austral
L’oce´an Austral renferme le courant le plus puissant du monde : le Courant Circum-
polaire Antarctique (ACC). L’ACC n’est pas un courant s’e´coulant en un bloc cohe´rent,
mais peut eˆtre sche´matise´ sous la forme d’une association de plusieurs fronts circumpo-
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laires ((Sokolov et Rintoul, 2002), (Sokolov et Rintoul, 2007)). Ces deux veines
principales de courant sont le Front Subantarctique et le Front Polaire Antarctique qui
sont se´pare´es par une zone de transition, le zone du Front Polaire ((Nowlin et Klinck,
1986), (Klinck et Nowland, 2001)). L’ACC est l’unique courant du globe qui ne ren-
contre jamais l’obstacle d’un continent dans sa course, ce qui lui confe`re une circulation
proche de la circulation atmosphe´rique (Fig. 1.4). Compris entre les latitudes 55˚ S et
61˚ S, l’ACC est pilote´ par les forts vents d’Ouest qui soufflent dans ces re´gions du globe.
Ces vents d’Ouest sont la re´sultante des effets conjugue´s du gradient de pression at-
mosphe´rique Nord-Sud et de la Force de Coriolis lie´e a` la rotation terrestre. Sous l’action
de ces vents dominants, l’ACC fait le tour du continent Antarctique sur une distance
de pre`s de 24000 km et sur une largeur allant de 200 km a` 1000 km et permet ainsi
des e´changes entre les oce´ans Pacifique, Atlantique et Indien. Les vitesses de surface
associe´es a` l’ACC sont importantes : elles peuvent de´passer 30 cm.s−1 au passage de
Drake, 40 cm.s−1 au Sud de la Tasmanie et atteindre 26 cm.s−1 au Sud de l’Afrique
((Nowlin et Klinck, 1986), (Whitworth III et Nowlin, 1987)). Le de´bit annuel
moyen associe´ a` ce courant est de l’ordre de 135Sv ((Klinck et Nowland, 2001)), soit
1000 fois plus que celui de l’Amazone, ou encore 100 fois plus que celui de l’ensemble des
rivie`res du globe. Ce de´bit moyen varie le long de la ceinture circumpolaire : il atteint
135Sv au niveau du passage de Drake ((Cunningham et al., 2003)), 150Sv au Sud de
la Tasmanie ((Rintoul et al., 2002)) et 160Sv au Sud de l’Afrique ((Whitworth III
et Nowlin, 1987), (Legeais et al., 2005)).
Fig. 1.4 – Carte sche´matique de la circulation horizontale de l’oce´an Austral (d’apre`s
(Rintoul et al., 1999)). Les profondeurs infe´rieures a` 3500 me`tres sont en bleu fonce´.
Les abre´viations F correspondent a` Front, C a` Courant et G a` Gyre.
18
Chapitre 1. Contexte et outils
Aux abords du continent Antarctique, les vents d’Est polaires poussent les eaux d’Est
en Ouest autour du continent et ge´ne`rent un courant coˆtier qui fait le tour de l’Antarc-
tique : le Courant Antarctique Coˆtier ((Whitworth III et al., 1998)). Dans certaines
re´gions, ce courant, contraint par la bathyme´trie, re-circule vers le Nord et, associe´ avec
l’ACC, forme des gyres cycloniques. Les plus importants sont ceux de la mer de Ross et
de la mer de Weddell, le plus grand, qui s’e´tend de la pe´ninsule Antarctique (∼ 60˚ W )
a` ∼ 50˚ E, et de la coˆte Antarctique a` 60˚ /55˚ S ((Gordon et al., 1981), (Orsi et al.,
1993), (Park et al., 1993)).
Fig. 1.5 – En haut : repre´sentation tridimensionnelle de la circulation thermohaline
mondiale (d’apre`s (Schmitz, 1996)). Les couches de surface sont repre´sente´es en violet,
les couches interme´diaires en rouge, les couches profondes en vert et les couches de fond en
bleu. En bas : coupe verticale de la circulation me´ridienne dans l’oce´an Austral (d’apre`s
(Speer et al., 2000)).
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Sa forme annulaire et la liaison qu’il cre´e entre les principaux bassins oce´aniques du
globe font de l’oce´an Austral une zone centrale pour la circulation thermohaline a` grande
e´chelle (Fig 1.5). Tout comme la circulation me´ridienne, la circulation horizontale de
l’oce´an Austral (Fig 1.4) est lie´e au re´gime des vents et s’explique en grande partie par la
the´orie d’Ekman. La direction oppose´e des vents de part et d’autre de 63˚ S cre´e ainsi une
zone de se´paration appele´e zone de divergence Antarctique. Au Nord, les vents dominants
d’Ouest poussent les eaux de surface vers le Nord tandis qu’au Sud les vents d’Est les
poussent vers le Sud. Ces vents de directions oppose´es entraˆınent donc la divergence
des eaux du Nord avec celles du Sud et, par principe de conservation de la masse, la
remonte´e d’eau profonde dans cette re´gion (Fig. 1.5, en bas). De la meˆme manie`re, au
Nord de l’ACC il existe une zone dite de convergence Antarctique explique´e elle aussi par
le pompage d’Ekman. Cette convergence des eaux superficielles favorise la subduction
des eaux modales et interme´diaires. La structure verticale de l’oce´an Austral pre´sente
une autre particularite´ : ses eaux pre´sentent des masse volumiques variant tre`s peu avec
la profondeur. Ainsi les forces de gradient de pression sont redistribue´es de fac¸on tre`s
e´quitables sur la verticale, et les volumes d’eau sont de´place´s sur des profondeurs de plus
de 2000 me`tres ce qui fait de l’oce´an Austral un oce´an quasi-barotrope.
1.2.1.2 Circulation dans la re´gion d’inte´reˆt
Tout comme dans les autres bassins de l’oce´an Austral, la circulation dans la re´gion
australe de l’oce´an Indien est principalement zonale. Elle est cependant plus complexe
dans notre re´gion d’inte´reˆt en grande partie a` cause du plateau de Kerguelen qui s’e´tend
de 47˚ S a` 62˚ S. Lorsque l’ACC arrive a` l’Ouest du plateau, il le contourne en se se´parant
en trois branches. La premie`re contourne le plateau par son extre´mite´ Nord et passe
entre les ıˆles Kerguelen et Amsterdam. Elle contient 80% de l’ACC et est caracte´rise´e
par des courants puissants. Le reste de l’ACC passe majoritairement par le passage de
Fawn Trough qui se´pare, vers 56˚ S, le plateau de Kerguelen en deux parties, et par
le chenal de Princess Elizabeth Trough, vers 64˚ S, qui se´pare le plateau Kerguelen du
plateau continental Antarctique ((Sultan et al., 2007)). Le transport cumule´ de l’ACC
entre les ıˆles Kerguelen et le continent Antarctique (dont ces deux veines de courant font
partie) est seulement de 30Sv, sugge´rant que la plateau de Kerguelen agit comme une
barrie`re topographique dans la circulation circum-Antarctique ((Park et al., 1993)).
En utilisant les 18 premiers mois de donne´es de Topex-Pose´idon, (Park et Gam-
beroni, 1995) ont pu mettre en e´vidence les principales cellules de circulation de notre
re´gion d’e´tude. Outre l’ACC, la carte de topographie dynamique moyenne´e montre claire-
ment deux gyres subpolaires cycloniques de part et d’autre du plateau de Kerguelen. Ces
re´sultats correspondent fortement aux sorties du Mode`le Antarctique Fine Re´solution
((FRAM Group, 1991)). Le plateau des Kerguelen apparaˆıt donc comme un obstacle
se´parant les 2 gyres subpolaires. Cependant, la topographie dynamique a` 2000 m pro-
venant de mesures hydrographiques ne confirme pas l’existence de ces deux gyres sub-
polaires. Ce de´saccord est suˆrement duˆ a` l’incapacite´ de l’hydrographie a` de´tecter la
composante barotrope du courant qui serait alors pre´dominante, alors que le signal al-
time´trique utilise´ par (Park et Gamberoni, 1995) restitue la totalite´ du signal.
Au Sud de l’ACC, l’Antarctic Coastal Current, un courant relativement e´troit, s’e´coule
d’Est en Ouest le long du talus continental antarctique ((Whitworth III et al., 1998)).
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L’expe´rience BROKE, qui a permis d’effectuer des sections longitudinales de courant
vers 80˚ E/90˚ E a` proximite´ de la coˆte, a montre´ qu’une partie de ce courant servait a`
la re-circulation du gyre subtropical a` l’Est du plateau des Kerguelen ((Bindoff et al.,
2000)). Plus a` l’Ouest, dans le bassin de Prydz Bay, la circulation est caracte´rise´e par un
important gyre cyclonique au Nord de la plate-forme de glace d’Amery ((Smith et al.,
1984)). A partir de l’analyse de ge´opotentiels (Smith et al., 1984) a e´galement mis en
e´vidence la pre´sence de deux gyres cycloniques au Nord-Est et au Nord-Ouest du gyre
de´crit pre´ce´demment.
1.2.2 La structure frontale
Les fronts oce´aniques sont les limites entre deux masses d’eau de proprie´te´s diffe´rentes
(tempe´rature, salinite´, densite´, gaz dissous, nutriments) sur de courtes distances ((Orsi
et al., 1995), (Belkin et Gordon, 1996)). (Deacon, 1937) fuˆt le premier a` de´crire ces
variations spatiales brutales dans l’oce´an Austral. Plus re´cemment, plusieurs e´tudes ont
utilise´ l’analyse de donne´es hydrographiques historiques pour de´crire et caracte´riser les
principaux fronts de l’ACC : (Gordon et al., 1977) dans le Sud de l’Australie, (Nowlin
et al., 1977) au niveau du passage de Drake et au Sud de l’Ame´rique, (Lutjeharms et
Valentine, 1984) au Sud de l’Afrique, (Park et al., 1993) dans le bassin de Crozet, ou
encore (Orsi et al., 1995) le long de la ceinture circumpolaire de l’ACC. Ces dernie`res
anne´es, de nouvelles de´finitions frontales base´es sur des produits satellitaires ont vu le jour
((Moore et al., 1999), (Sokolov et Rintoul, 2002), (Dong et al., 2006), (Sokolov
et Rintoul, 2007)). Elles ont l’avantage de permettre d’aborder la variabilite´ temporelle
et spatiale des fronts.
1.2.2.1 Le Front Polaire Antarctique (PF)
Le Front Polaire Antarctique a d’abord e´te´ identifie´ par Meinardus en 1923. Il a
ensuite e´te´ de´crit par (Deacon, 1937) et (Whitworth III, 1980). Plusieurs crite`res
ont e´te´ propose´s pour de´finir la position du PF, et la me´thode la plus ge´ne´ralement
utilise´e est celle de (Taylor et al., 1978) de´crivant le PF comme l’extre´mite´ Nord de
l’isoligne de tempe´rature de 2˚ C. Cette description ne prend cependant pas en compte
la complexite´ du front.
La position du PF varie en espace : elle est de ∼ 50˚ S dans l’oce´an Atlantique,
de ∼ 52˚ S dans l’oce´an Indien et de ∼ 62˚ S dans l’oce´an Pacifique ((Deacon, 1982),
(Park et al., 1993)). Sa position varie aussi dans le temps : elle effectue des mouvements
saisonniers de 1˚ a` 2˚ suivant la latitude, et de 4˚ a` l’e´chelle inter-saisonnie`re ((Gordon,
1971), (Sokolov et Rintoul, 2007)).
1.2.2.2 Le Front Subantarctique (SAF)
Le Front Subantarctique est caracte´rise´ par une remonte´e en surface des isothermes
((Sievers et Emery, 1978)). Il atteint sa position la plus au Nord dans l’oce´an Atlan-
tique, et la plus au Sud au niveau du passage de Drake, celle-ci e´tant fortement lie´e a`
la bathyme´trie. Son gradient de tempe´rature varie e´norme´ment a` travers l’oce´an Austral
((Hofmann et Whitworth III, 1985)), et atteint ses valeurs les plus importantes entre
100˚ O/60˚ O et 140˚ E/170˚ E, la` ou` il est le plus e´troit. Entre ces deux re´gions, il devient
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plus faible et le front s’e´largit ((Emery, 1977), (Sokolov et Rintoul, 2007)). Dans la
re´gion australe de l’oce´an Indien, le SAF pre´sente un gradient de tempe´rature de 4˚ C a`
8˚ C avec une valeur centrale de 6˚ C et une salinite´ de 34.1/34.5psu ((Park et al., 1993)).
1.2.2.3 Le Front Subtropical (STF)
La Front Subtropical de´limite les eaux chaudes et sale´es subtropicales, des eaux sub-
antarctiques froides et plus douces. Il est ge´ne´ralement mis en e´vidence par un maximum
de salinite´ en subsurface ((Wyrtki, 1971)). Le STF est conside´re´ comme la limite Nord
de l’oce´an Austral et sa position moyenne se situe autour de 40˚ S, excepte´ dans l’Est
de l’oce´an Pacifique ou` il atteint la latitude de 25˚ S ((Sverdrup et al., 1942)). Dans le
bassin de Crozet, il est situe´ a` 220 m de profondeur et ses valeurs de tempe´rature et de
salinite´ sont de 10˚ C et 34.8psu ((Park et al., 1993)).
1.2.3 Masses d’eau
L’oce´an Austral est un lieu privile´gie´ pour la formation de masses d’eau de part
sa forte interaction avec l’atmosphe`re polaire et les glaces antarctiques (Fig. 1.5). Ces
interactions modifient les proprie´te´s des couches d’eau superficielles et permettent la
transformation d’une masse d’eau vers une autre. Les masses d’eau ainsi forme´es plongent
alors pour ventiler une fraction importante du volume de l’oce´an mondial et constituent
donc un e´le´ment crucial dans la circulation oce´anique me´ridienne.
1.2.3.1 Eau Antarctique de Fond (AABW) et Eau Profonde Circumpolaire
(CDW)
L’Eau Antarctique de Fond (Antarctic Bottom Water) se forme par interactions
e´nerge´tiques complexes entre l’eau, la mer et la glace a` la surface oce´anique ((Orsi
et al., 1999)). Il s’agit d’une eau extreˆmement froide et sale´e forme´e dans des re´gions
pre´cises aux abords du continent Antarctique : la mer de Weddell ((Naveira Gar-
bato et al., 2002)), la mer de Ross ((Whitworth et Orsi, 2006)) et en Terre Ade´lie
((Rintoul, 1998), (Sloyan et Rintoul, 2001)). Certaines e´tudes re´centes sugge`rent
e´galement la formation d’AABW dans la re´gion de Prydz Bay ((Yabuki et al., 2006)).
Cette eau joue un roˆle cle´ dans la circulation thermohaline de l’oce´an global.
Au-dessus de l’AABM tre`s froide et tre`s sale´e se trouve la couche associe´e a` l’Eau
Profonde Circumpolaire (Circumpolar Deep Water), relativement chaude, sale´e et riche
en sels nutritifs. Au Sud de la Tasmanie cette eau a` une tempe´rature potentielle infe´rieure
a` 3˚ C et une salinite´ d’environ 34.3− 34.75psu ((Sloyan et Rintoul, 2001)).
1.2.3.2 Eau Antarctique de Surface (AASW) et Eau d’Hiver (WW)
L’Eau Antarctique de Surface (Antarctic Surface Water) s’e´tend du Front Polaire
aux fronts Sud de l’ACC. Elle provient essentiellement de la modification dans la couche
superficielle de la CDW par interaction avec des forc¸ages exte´rieurs (atmosphe`re, glace
de mer). En hiver austral, cette eau de´veloppe une couche de me´lange, la Winter Water
(WW), qui est relativement froide (∼ 2˚ C) et peu sale´e (34.0−34.5psu), ce qui lui assure
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sa stabilite´ au-dessus des eaux circumpolaires de fond plus chaudes mais plus sale´es. En
e´te´ austral, le re´chauffement forme l’AASW, qui se de´couple de la WW, sous-jacente,
caracte´rise´e par un minimum de tempe´rature ((Park et Charriaud, 1998)).
1.2.3.3 Eaux Modales (SAMW) et Eau Interme´diaire Antarctique (AAIW)
Les Eaux Modales Subantarctiques (SubAntarctic Mode Water) sont forme´es dans
l’e´paisse couche de me´lange hivernal se de´veloppant au Nord du SAF ((McCartney,
1977)). Cette masse d’eau se caracte´rise par des proprie´te´s hydrologiques homoge`ne sur
une zone ge´ographique e´tendue et sur une grande profondeur (jusqu’a` 500 − 600 m au
Sud de la Tasmanie). Une fois la masse d’eau subducte´e, elle est advecte´e vers le Nord
et re-circule dans les gyres subtropicaux. Une portion des SAMW est advecte´e vers l’Est
par l’ACC ou` elle est refroidie et devient aussi plus dense ((Hanawa et Talley, 2001)).
L’Eau Interme´diaire Antarctique (Antarctic Intermediate Water) est une couche d’eau
peu sale´e s’e´tendant directement sous la couche des SAMW. On trouve cette eau, ca-
racte´rise´e par son minimum de salinite´, dans tous les secteurs de l’oce´an Austral au Nord
du PF. Cette eau est transporte´e vers l’Est par l’ACC et s’e´tend vers le Nord depuis le
PF sur des profondeurs interme´diaires autour de 800− 1000 m ((Wong et al., 1999)).
Dans la suite de l’e´tude nous nous attacherons a` e´tudier la circulation barotrope
de l’oce´an Austral, ainsi que quelques aspects de sa circulation de surface. Nous nous
re´fe`rerons alors principalement a` la circulation horizontale de cet oce´an ainsi qu’a` ces
diffe´rents fronts de´crits pre´ce´demment. Cependant, la description de sa circulation ver-
ticale ainsi que des diffe´rentes masses d’eau qui le constituent sont ne´cessaires pour une




La dynamique barotrope joue un roˆle pre´dominant dans la physique de l’oce´an Aus-
tral. Sa variabilite´ haute fre´quence (e´chelles temporelles comprises entre quelques heures
et quelques jours) est essentiellement due a` un forc¸age d’origine astronomique (les mare´es)
d’une part, et d’origine me´te´orologique (vent et pression atmosphe´rique) d’autre part.
Ces deux phe´nome`nes constituent la contribution la plus importante de la variabilite´
du niveau de la mer. Ils sont maintenant bien mode´lise´s dans l’oce´an du large, cepen-
dant, dans les re´gions coˆtie`res et dans les re´gions de hautes latitudes, leur connaissance
manque encore de pre´cision. En re´gion coˆtie`re, cela est principalement duˆ aux erreurs
dans la bathyme´trie. Aux hautes latitudes, cela est duˆ au manque de donne´es d’e´le´vation
a` assimiler, qu’elles soient in situ ou satellitales, et e´galement a` la mauvaise connaissance
de la bathyme´trie, notamment sous les plates-formes de glace. C’est pour cela que nous
avons de´cide´ de mode´liser la re´ponse de l’oce´an a` chacun de ces forc¸ages dans notre re´gion
d’e´tude. La mise en place de mode´lisation re´gionale permet d’ame´liorer les solutions de
la dynamique haute fre´quence dans ces re´gions. Nos travaux se sont inscrits dans cette
de´marche.
Dans ce chapitre, nous effectuons une description du mode`le utilise´ pour la mise en
place de la mode´lisation de la dynamique oce´anique barotrope de l’oce´an Indien Austral.
Nous le pre´sentons dans sa globalite´ en de´crivant les e´quations et les conditions aux
limites imple´mente´es ainsi que les sche´mas nume´riques utilise´s pour leur imple´mentation,
et en de´crivant les forc¸ages utilise´s.
1.3.1 Pre´sentation du mode`le
Le mode`le MOG2D/T-UGOm -pour Mode`le aux Ondes de Gravite´ 2D- est un mode`le
hydrodynamique pour l’oce´an de´veloppe´ au LEGOS. Ce mode`le, fonde´ sur le mode`le
initialement de´veloppe´ par (Lynch et Gray, 1979), permet de calculer les variations du
niveau de la mer ainsi que les courants moyens lie´s au forc¸age me´te´orologique (vents et
pression atmosphe´rique) et a` l’action de la mare´e. Il s’agit d’un mode`le barotrope non
line´aire a` deux dimensions, re´solvant les e´quations shallow water. Sa principale originalite´
re´side dans sa discre´tisation spatiale a` l’aide des e´le´ments finis qui autorise un raffinement
de la re´solution dans certaines zones critiques, telles que les re´gions coˆtie`res (Fig. 1.6) ou
les re´gions de forts gradients bathyme´triques, ce qui en fait un mode`le tout a fait adapte´
a` la mode´lisation de l’oce´an coˆtier.
1.3.2 Les e´quations du mode`le
La dynamique de l’oce´an est re´gie par les lois de conservation de la masse et de
la quantite´ de mouvement. Les e´quations ge´ne´rales les traduisant sont celles de Navier-
Stokes en milieu en rotation ((Gill, 1982)) :
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−→∇·−→u = 0. (1.1)















ou` : ρ est la masse volumique du fluide,−→u est la vitesse eule´rienne d’une particule fluide (−→u = (u, v, w)),−→
Ω est le vecteur rotation de la Terre autour de son axe,
ρ
−→
fvol sont les forces de volume dues aux champs d’attraction gravitationnels et a`
l’acce´le´ration centrifuge,−→
Fp sont les efforts de pression,−→
Ff sont les efforts de friction.
Fig. 1.6 – Extrait du maillage utilise´ autour des ıˆles Kerguelen : la taille des mailles a`
la coˆte est de l’ordre de la centaine de me`tres.
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Nous nous inte´ressons plus particulie`rement aux e´quations de la dynamique baro-
trope1 de l’oce´an, les e´quations dites shallow water, obtenues par simplifications des
e´quations de Navier-Stokes selon les hypothe`ses des ondes longues :
1. l’oce´an est un fluide incompressible, visqueux et newtonien,
2. la pression est hydrostatique.
Les e´quations de´coulant des hypothe`ses pre´ce´dentes sont a` la base des e´quations du
mode`le. Elles sont obtenues, sous forme primitive, en inte´grant les e´quations (1.1) et
(3.3) sur la colonne d’eau. Les e´quations qui en re´sultent sont celles de continuite´ (1.3)
et de conservation de la quantite´ de mouvement (1.4) :
∂H
∂t
+∇·(H−→u ) = 0, (1.3)
∂H−→u
∂t
+∇·(Huu) + fc−→k ∧ (H−→u )
= −gH−→∇(η − Πa)− τH−→u + νT(H−→u ) +H−→F +H−→D, (1.4)
avec : x la coordonne´e zonale positive vers l’Est,
y la coordonne´e me´ridienne positive vers le Nord,
t le temps,
H(x, y, t) la hauteur totale de la colonne d’eau,−→u (x, y, t) la vitesse horizontale moyenne´e sur la verticale (et uu = −→u .−→u ),
fc le coefficient de Coriolis,−→
k le vecteur unitaire dirige´ selon la verticale,
η(x, y, t) l’e´le´vation de la surface libre au dessus du niveau moyen de la mer,
τ le coefficient de dissipation sur le fond,
νT la viscosite´ turbulente,
Πa le potentiel ge´ne´rateur des mare´es,−→
F le terme de forc¸age atmosphe´rique,−→
D le terme traduisant la dissipation d’e´nergie due a` la ge´ne´ration d’ondes
internes et aux efforts de cisaillement au niveau de la couche de me´lange.
Ainsi en de´rivant l’e´quation de continuite´ (1.3) par rapport au temps, en prenant la
divergence de l’e´quation (1.4), et en combinant les deux expressions qui en re´sultent,








∇·(Huu) + gH−→∇(η − Πa)
+fc
−→
k ∧ (H−→u )− νT(H−→u )−H−→F −H−→D
}
−H−→u ·−→∇τ = 0. (1.5)
1Barotrope : se dit d’un fluide dans lequel les surfaces de pression constante (isobares) sont paralle`les
a` celles de densite´ constante, par opposition au terme barocline.
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En re´alite´, il y a une perte d’information dans l’e´quation d’onde (1.5) due a` la
de´rivation en temps ((Werner et Lynch, 1987)). Il peut en re´sulter une certaine
de´rive du niveau moyen de la mer sur le long terme. Dans ces conditions, on contraint
l’e´quation d’onde (1.5) avec un rappel vers l’e´quation de continuite´ (1.3). Nous re´solvons
donc l’e´quation (1.5)+τ0·(1.3), ou` τ0 est un parame`tre arbitraire constant (typiquement
τ0 = 10








∇·(Huu) + gH−→∇(η − Πa)
+fc
−→
k ∧ (H−→u )− νT(H−→u )−H−→F −H−→D + (τ − τ0)(H−→u )
}
= 0. (1.6)
Les deux e´quations (1.4) et (1.6) constituent donc les e´quations de base du mode`le.
1.3.3 Discre´tisation et re´solution
Comme e´voque´ pre´ce´demment, l’une des originalite´s du mode`le MOG2D/T-UGOm
re´side dans l’utilisation de la me´thode des e´le´ments finis pour la discre´tisation spatiale des
e´quations de base. Cette me´thode permet d’appliquer un maillage plus large au niveau
de l’oce´an profond, et d’avoir une re´solution accrue sur les zones littorales et dans les
re´gions a` fort gradient bathyme´trique.
Par ailleurs, deux crite`res ge´ome´triques sont impose´s lors de la ge´ne´ration du maillage,
permettant d’adapter la taille de la maille en fonction de la bathyme´trie. Le premier
crite`re, propose´ par Le Provost et Vincent (1986) dans l’optique de re´soudre correc-
tement les ondes de gravite´, est un crite`re local de´terminant la distance maximale ΔL









ou` ω est la fre´quence de l’onde conside´re´e et H , la profondeur au nœud conside´re´. Ainsi
pour une onde semi-diurne, nous obtenons une distance L d’environ 400 km dans
l’oce´an du large.
Le second crite`re est un crite`re de repre´sentation de la vitesse, il relie la taille admis-






Ce crite`re permet d’imposer de grandes mailles en eaux profondes, et des mailles plus
resserre´es en zones littorales.
Nous repre´sentons le maillage re´gional obtenu par la mise en œuvre de ces diffe´rents
crite`res sur la figure 1.7. Cette figure permet d’illustrer l’impacte de la bathyme´trie, et
notamment de son gradient, sur la re´solution du maillage : ainsi la taille des mailles - de
l’ordre de 100 km - est plus large dans l’oce´an profond et la re´solution est accrue dans
les re´gions coˆtie`res et dans les zones a` fort gradient bathyme´trique comme le long de
la marge continentale antarctique, sur le pourtour du plateau Kerguelen ou encore au
niveau de la dorsale Ouest Indienne.
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1.3.4 Les forc¸ages
1.3.4.1 La mare´e
La mare´e est la re´ponse a` l’action des forces gravitationnelles du syste`me Terre-Lune-
Soleil. La force ge´ne´ratrice de la mare´e, qui de´rive du potentiel astronomique Πa, posse`de
un caracte`re pe´riodique dont les composantes principales sont semi-diurnes, diurnes et
longue pe´riodes. Ce potentiel est e´galement la re´sultante de la force centrifuge de la
Terre, et de la mare´e terrestre solide. En notant Π le potentiel total, la force ge´ne´ratrice




1.3.4.2 Le forc¸age atmosphe´rique
A la mare´e se superposent des variations de hauteur d’eau d’origine me´te´orologique.
Dans le mode`le, le forc¸age atmosphe´rique agit sur l’oce´an par l’interme´diaire de la pres-
sion atmosphe´rique et du vent. En notant Pa la pression atmosphe´rique rapporte´e au




Le vent agit quant a` lui par le biais de la tension qu’il cre´e a` la surface de l’oce´an.
La formulation de la contrainte de cisaillement de l’e´coulement lie´ au cisaillement par
le vent est de´duite de la vitesse du vent −→u a` 10 m ; elle s’exprime selon l’expression
suivante ((Hellerman et Rosenstein, 1983)) :
F = Cd‖−→u ‖−→u (1.14)
ou` Cd, le coefficient de cisaillement (de l’ordre de 2, 5 10
−3), ne de´pend que de la vitesse
du vent a` 10 m.
Les champs de pression et de vent a` 10 m que nous utilisons dans notre mode`le sont
issus du Centre Europe´en pour les Pre´visions Me´te´orologiques a` Moyen Terme (European
Centre for Medium-Range Weather Forecasts). Nous disposons de deux types de forc¸ages
ECMWF selon les anne´es de simulations : les premiers sont fournis sur un grille 1/2˚ ×1/2˚
a` une pe´riode de 6h, les seconds sur une grille 1/4˚ ×1/4˚ a` une pe´riode de 3h (cf Chapitre
2.4). Ces champs sont interpole´s manie`re biline´aire sur le pas de temps du mode`le.
1.3.5 Les termes dissipatifs
1.3.5.1 La viscosite´ turbulente horizontale
Les processus turbulents se de´veloppent a` des e´chelles beaucoup plus petites que la
taille des e´le´ments du maillage et par conse´quent ne sont pas re´solus par le mode`le. Une
parame´trisation est donc mise en place pour en tenir compte, via le terme de viscosite´
horizontale turbulente dans le mode`le ; elle s’exprime par :
−→
D viscosite´ = νΔu (1.15)
ou` ν est le coefficient de viscosite´ turbulente.
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Contrairement a` de nombreux mode`les, MOG2D/T-UGOm utilise un coefficient de
viscosite´ turbulente assez faible (≈ 100m2.s−1), ce qui lui confe`re un aspect beaucoup
plus re´aliste.
1.3.5.2 Le frottement par le fond
La dissipation d’e´nergie par frottement sur le fond joue un roˆle pre´ponde´rant puis-
qu’elle est responsable de la majeure partie de la dissipation des ondes de gravite´ dans
les eaux peu profondes. Dans le mode`le, la parame´trisation s’effectue en fonction de la






ou` C est le coefficient de Che´zy, de l’ordre de 2, 5.10−3.
1.3.5.3 La dissipation dans la couche de me´lange
Le caracte`re barotrope du mode`le ne permet pas de repre´senter l’e´nergie dissipe´e par
la de´stratification barocline due au cisaillement du vent dans la couche de me´lange. Cette
perte d’e´nergie est donc parame´tre´e dans le mode`le :
−→









ou` α et β sont des coefficients relatifs au cisaillement. β est de l’ordre de 0.1 et, en notant
Hm la hauteur de la couche de me´lange et  = HM/H , on obtient α = 1/((1− )b + ).
Dans MOG2D/T-UGOm, cette force supple´mentaire est applique´e pour les profondeurs
supe´rieures a` 1000 m.
1.3.5.4 Le transfert d’e´nergie par ondes internes
L’interaction entre les courants barotropes et les forts gradients de bathyme´trie
ge´ne`rent de la mare´e interne. Ce processus est a` l’origine de l’essentiel du transfert
d’e´nergie du mode barotrope vers les modes baroclines. Cette perte d’e´nergie est dissipe´e
de la manie`re suivante dans le mode`le :
−→




(−→∇H · −→u0)−→∇H (1.18)
ou`N est la fre´quence de Brunt-Va¨isa¨la¨ moyenne´e sur la profondeur, ρ0 la densite´ moyenne
du fluide, k le nombre d’onde de l’onde conside´re´e et Cwd un coefficient de calage em-
pirique. Cette parame´trisation est applique´e pour les profondeurs supe´rieures a` 200 m.
Au-dessous de cette profondeur la dissipation par frottement sur le fond est largement
pre´ponde´rante, et, de ce fait, suffisante pour repre´senter correctement la dissipation.
1.3.6 Les conditions aux limites
Sur les frontie`res ferme´es la condition d’imperme´abilite´ classique, traduisant l’absence
de flux a` travers les frontie`res rigides, est applique´e.
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La question des conditions a` appliquer aux frontie`res ouvertes est l’un des points
critiques de la mode´lisation re´gionale. Certes les e´le´vations de la mare´e et les effets de la
pression sont maintenant bien mode´lise´s par les mode`les globaux et l’approximation du
barome`tre inverse (BI), mais les conditions aux frontie`res ouvertes ne permettent pas de
tenir compte des processus dynamiques engendre´s en dehors du domaine et susceptibles
de se propager a` l’inte´rieur de celui-ci.
Le mode`le MOG2D/T-UGOm offre le choix de 2 types de conditions aux frontie`res
ouvertes :
1. Condition de type Dirichlet
A la frontie`re nous imposons au mode`le de suivre les e´le´vations (η) dues a` la mare´e
et a` la pression atmosphe´rique, soit :
ηfrontie`re = ηmare´e + ηBI . (1.19)
2. Condition caracte´ristique
Son avantage principal, par rapport a` la condition de type Dirichlet, est de laisser
passer les ondes de gravite´ ((Lardner et al., 1986)). Elle s’e´crit :




· (η − η0) = 0, (1.20)
ou` η0 et u0 sont des valeurs de relaxation pour l’e´le´vation et la vitesse.
Dans le cas de la mode´lisation de la mare´e, nous utilisons une combinaison de ces
deux conditions car elle est plus efficace et dans le cas du forc¸age par le vent nous avons
applique´ la condition tire´e de la me´thode des caracte´ristiques. Pour la mode´lisation en
re´ponse a` la mare´e, nous utiliserons ainsi les e´le´vations de mare´e issues de la solution
globale FES2004 ((Lyard et al., 2006)).
Pour la mode´lisation en re´ponse aux forc¸ages atmosphe´riques, nous utiliserons les
courants moyens issus du mode`le global MOG2D/T-UGOm force´ par les vents et la
pression atmosphe´rique ((Carre`re et Lyard., 2003)) ainsi que des mode`les globaux
globalV PHR et globalPHR mis en place dans le cadre de cette the`se (cf partie 1.3.7).
1.3.7 Descriptif des expe´riences nume´riques
Dans cette partie, nous de´crivons les diffe´rentes expe´riences nume´riques utilise´es dans
le cadre de cette the`se. Les diffe´rentes configurations expose´es nous ont permis de quan-
tifier l’impact de la bathyme´trie sur la qualite´ de la mode´lisation, les effets de l’action du
vent dans la re´ponse de l’oce´an aux forc¸ages atmosphe´riques, l’influence de la re´solution
des forc¸ages atmosphe´riques, et l’influence des mode`les utilise´s pour forcer les vitesses
aux frontie`res ouvertes.
Dans le chapitre 2 du manuscrit nous validerons les sorties du mode`le force´ par la
mare´e et le forc¸age atmosphe´rique dans notre re´gion d’e´tude. Le chapitre suivant sera
alors consacre´ a` l’e´tude des simulations valide´es. Enfin, nous appliquerons les re´sultats
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1.4 Le signal altime´trique
C’est en 1973, avec le lancement du satellite SKYLAB par la NASA, que commence
l’aventure de l’altime´trie satellitaire de´die´e a` l’observation globale des oce´ans. La de´cennie
suivante verra le lancement des satellites GEOS-3, Seasat et Geosat par les Etats-Unis.
En 1991, l’Europe, par le biais de l’Agence Spatiale Europe´enne (ESA), lance son premier
satellite, ERS-1, qui couvre la globalite´ des oce´ans, incluant l’oce´an Austral et une grande
partie du continent Antarctique. Il sera succe´de´ par les satellites ERS-2 et ENVISAT.
Cette pe´riode verra e´galement le lancement du satellite ame´ricain GFO (1998) et de trois
satellites issus de la collaboration entre la France (CNES) et les Etats-Unis (NASA) :
TOPEX/POSEI¨DON (1992), JASON-1 (2001) et JASON-2 (2008).
1.4.1 Principe de la mesure altime´trique
Un altime`tre est un radar a` vise´e verticale qui e´met une onde e´lectromagne´tique et
analyse l’e´cho rec¸u apre`s re´flexion sur la surface a` e´tudier (oce´an, surface terrestre...).
La distance R se´parant la cible observe´e de l’altime`tre est de´duite du temps t mis par
l’onde pour faire le trajet aller-retour et de la vitesse de propagation de l’onde dans le
vide c (Fig. 1.8). Si le concept de mesure altime´trique semble simple, son application
s’ave`re beaucoup plus complexe.
Tout d’abord la mesure de distance entre le satellite et la surface observe´e n’est pas
directement exploitable. Pour acce´der a` cette mesure il est ne´cessaire de re´fe´rencer la
position en latitude et longitude du satellite et son altitude S. La mesure de l’orbite du
satellite par rapport a` ce re´fe´rentiel peut eˆtre connue de manie`re tre`s pre´cise graˆce a` des
syste`mes de positionnement comme le syste`me franc¸ais DORIS (Doppler Orbitography
and Radiopositioning Integrated by Satellite), ou encore les syste`mes GPS (Global Po-
sitioning System) et SLR (Satellite Laser Ranging). Le syste`me d’orbitographie DORIS,
d’une pre´cision centime´trique, est installe´ sur la plupart des satellites altime´triques ac-
tuels. Il s’appuie sur un re´seau de 60 balises re´parties sur la surface du globe et fonctionne
par mesure de l’effet Doppler lie´ au de´placement du satellite sur son orbite. Connaissant
ainsi l’altitude S du satellite par rapport a` son re´fe´rentiel et la distance R du satellite
par rapport a` la surface observe´e, nous en de´duisons la hauteur h = S − R.
Ensuite, la mesure de h doit eˆtre corrige´e du retard subit lors de la propagation de
l’onde dans les diffe´rentes couches atmosphe´riques. La distance altime´trique est alors
ajuste´e en appliquant les diffe´rentes corrections environnementales.
1. La correction de troposphe`re se`che est la plus importante de ces corrections
(2, 26 ± 0, 05 m). Elle est cause´e par les gaz secs contenus dans l’atmosphe`re qui
modifient l’indice de re´fraction atmosphe´rique et ralentissent ainsi la propagation
de l’onde e´lectromagne´tique.
2. La correction de troposphe`re humide est lie´e a` la pre´sence d’humidite´ dans
l’atmosphe`re qui ralentit l’onde radar. Cet effet peut provoquer des erreurs allant
jusqu’a` 40 cm dans les re´gions les plus humides. Il est corrige´ a` partir des mesures
du radiome`tre micro-ondes embarque´ a` bord du satellite.
3. La correction ionosphe´rique traduit la perturbation de la propagation de l’onde
radar par le contenu en e´lectrons libres de la couche ionosphe´rique.
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Fig. 1.8 – Principe de fonctionnement de l’altime´trie (source : www.cnes.fr).
La surface topographique h ainsi calcule´e est la re´sultante de la topographie dyna-
mique et d’un relief, le ge´o¨ıde, qui correspond a` la surface qu’aurait la mer en l’absence
de toute perturbation dynamique (vents, mare´es, courants...). Pour extraire la topo-
graphie dynamique il faut donc soustraire le ge´o¨ıde terrestre a` la hauteur h mesure´e
par l’altime`tre. Les mode`les de ge´o¨ıde actuels ((Lemoine et al., 1998)) sont encore trop
impre´cis pour eˆtre utilise´s pour des applications oce´anographiques aux e´chelles de l’ordre
de la centaine de km. L’alternative consiste a` moyenner la hauteur h corrige´e de la mare´e
et de la re´ponse haute fre´quence aux forc¸ages me´te´orologiques et d’oˆter le niveau moyen
obtenu a` la mesure de h. Cette hauteur de surface moyenne peut aussi eˆtre calcule´e en
combinant les mesures altime´triques avec une me´thode d’inversion de donne´es hydrogra-
phiques ((Ganachaud et al., 1997)), ou encore avec des donne´es climatologiques et un
mode`le de ge´o¨ıde ((Rio et Hernandez, 2004)).
Apre`s re´flexion sur la surface observe´e, une partie seulement du signal e´mis est re-
tourne´ vers l’antenne du satellite. L’e´volution de la puissance rec¸ue par le radar en
fonction du temps d’observation, encore appele´e forme d’onde (Fig 1.9), de´pend alors for-
tement de l’e´tat de cette surface. Dans le cas de l’oce´an, la surface n’est pas parfaitement
plate mais plutoˆt constitue´e de multiples facettes qui rendent les formes d’ondes obtenues
plus complexes ((Chelton et al., 1993)). Celles-ci sont alors moyenne´es et sont ensuite
ajuste´es par le mode`le the´orique de (Brown, 1977) pour pouvoir acce´der aux grandeurs
ge´ophysiques (caracte´ristiques du front de monte´e, coefficient de re´trodiffusion). De plus
leur re´partition n’est pas uniforme : le creux des vagues renvoie plus de puissance que les
creˆtes ((Gaspard et al., 1994)) et l’altime`tre mesure alors une distance plus grande que
la re´alite´. On applique donc une correction dite de biais d’e´tat de mer qui est calcule´e a`
partir de la hauteur des vagues mesure´e. Pour l’e´tude des surfaces neigeuses, la mesure
d’altitude doit e´galement eˆtre corrige´e des effets perturbateurs de la surface observe´e (cf
Section 1.4.3).
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Fig. 1.9 – En haut : cas ide´al d’une forme d’onde dans un milieu non pe´ne´trant (oce´an).
Le radar e´met des impulsions micro-ondes. La surface e´claire´e (en rouge), un disque,
s’e´largit et la puissance augmente : c’est le front de monte´e. Le disque devient un anneau ;
la puissance renvoye´e par la surface est plus faible a` des angles d’incidence plus grands : il
y a de´croissance de la puissance dans la forme d’onde. En bas : cas d’un milieu pe´ne´trant
(exemple : manteau neigeux). Les e´chos de subsurface (en vert) viennent s’ajouter aux
e´chos de surface, augmentant ainsi la puissance renvoye´e. Figure issue de (Lacroix,
2007).
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Initialement l’altime´trie radar e´tait de´die´e a` l’e´tude des processus grande e´chelle et
me´so e´chelle dans l’oce´an hauturier. Cependant, dans le milieu des anne´es 1990, de
multiples investigations ont montre´ qu’il e´tait e´galement possible d’utiliser les donne´es
altime´triques pour des applications en re´gion coˆtie`re, sur les eaux continentales ou en-
core sur les glaces continentales. Dans le chapitre 4 nous appliquerons le principe de
l’altime´trie aux re´gions coˆtie`res et a` l’e´tude de la plate-forme de glace d’Amery. Ces
applications ne´cessitent des me´thodes de traitement adapte´es que nous de´crivons ici.
1.4.2 L’altime´trie dans les re´gions coˆtie`res : X-track
Les observations altime´triques sont encore peu utilise´es en zone coˆtie`re car leur ex-
ploitation y est limite´e a` cause des caracte´ristiques propres de l’oce´an coˆtier d’une part et
des performances des instruments embarque´s sur les satellites d’autre part. Tout d’abord,
lorsque l’altime`tre de´file du continent peu re´fle´chissant vers l’oce´an tre`s re´fle´chissant, la
puissance de l’e´cho oce´anique est trop importante pour eˆtre enregistre´e par la feneˆtre
qui est calibre´e pour une mesure de surface continentale. Dans ce cas on dit que l’al-
time`tre de´croche et ce phe´nome`ne s’accompagne d’une perte de donne´es pre`s des coˆtes.
La pre´sence de terres dans la taˆche au sol de l’altime`tre est une autre difficulte´ dans l’ob-
servation des re´gions coˆtie`res. En effet, lorsque la surface illumine´e comprend a` la fois
des surfaces marines et continentales, la forme d’onde enregistre´e devient suffisamment
complexe pour ne pas pouvoir eˆtre analyse´e par les algorithmes de retracking tradition-
nels. Par ailleurs, en zone coˆtie`re, la correction de troposphe`re humide est de´grade´e car,
comme pour l’altime`tre, la tache au sol du radiome`tre est perturbe´e par la pre´sence de
terres. Cette correction est donc peu fiable pre`s de la coˆte. Enfin, en re´gion coˆtie`re, les
mode`les utilise´s pour la correction haute fre´quence de la re´ponse de l’oce´an aux forc¸ages
atmosphe´riques et a` la mare´e ont une re´solution insuffisante et ne permettent pas de
corriger pre´cise´ment de ces effets.
Pour calculer les anomalies d’e´le´vation de surface de l’oce´an en re´gion coˆtie`re nous
avons utilise´e la chaˆıne de traitement de donne´es altime´triques X-track ((Roblou et al.,
2006)) de´veloppe´e conjointement par les e´quipes de Noveltis et du Centre Topographique
des Oce´ans et de l’Hydrosphe`re (CTOH) et spe´cialement de´die´e aux applications coˆtie`res.
Par ailleurs cette chaˆıne de traitement utilise une me´thode originale d’interpolation des
corrections qui permet de reconstruire les donne´es conside´re´es comme mauvaises et uti-
lise e´galement un masque pre´cis permettant de discriminer la terre de l’oce´an. Ces deux
crite`res permettent de garder les donne´es qui sont ge´ne´ralement e´limine´es au travers de
controˆle inadapte´es. Les mode`les de mare´e globale FES2002 et FES2004 ainsi que les
e´le´vations du mode`le MOG2D/T-UGOm global en re´ponse au forc¸age me´te´orologique
((Carre`re et Lyard., 2003)) sont utilise´s pour corriger la re´ponse de l’oce´an aux
forc¸ages haute fre´quence. Cette dernie`re correction permet de tenir compte des effets
dynamiques lie´s au vent et de la pression atmosphe´rique contrairement a` la loi statique
du barome`tre inverse. Par ailleurs, lorsqu’ils existent, les mode`les re´gionaux sont uti-
lise´s en re´ponse a` ces forc¸ages. La chaˆıne de traitement utilise alors ces corrections qui
sont de meilleure qualite´ dans les zones coˆtie`res et de plateau. Enfin la chaˆıne calcule
un ge´o¨ıde local (MSS) consistant avec le jeu de donne´es altime´triques ainsi construit.
L’emploi conjoint de ces traitements permet d’obtenir une quantite´ et une qualite´ accrue
des donne´es altime´triques dans les re´gions coˆtie`res.
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1.4.3 L’altime´trie sur les plates-formes de glace
L’altime´trie applique´e a` l’e´tude des calottes polaires a elle aussi ses spe´cificite´s.
Contrairement aux oce´ans, le manteau neigeux recouvrant les re´gions polaires est un
milieu pe´ne´trant. Ainsi la bi-fre´quence de l’altime`tre ne peut plus eˆtre utilise´e pour es-
timer le contenu en e´lectrons libres de l’ionosphe`re. Cette correction est alors issue de
mode`les, mais ceux-ci manquent encore de pre´cision. La mesure radiome´trique du satellite
ne peut pas non plus eˆtre utilise´e sur de telles surfaces : elles est elle aussi remplace´e par
des sorties de mode`le, moins pre´cises. De plus, tout comme pour l’e´tude des oce´ans, les
donne´es altime´triques doivent eˆtre corrige´es de la topographie locale. Cela est d’autant
plus ne´cessaire que les variations de topographie across track a` grandes et petites e´chelles
spatiales peuvent eˆtre tre`s importantes sur les calottes polaires. La chaˆıne de traitement
utilise´e ((Legre´sy et al., 2006)) calcule les fonctions ge´ographiques de la hauteur h
mesure´e pour s’affranchir de cet effet. Elle calcule e´galement les fonctions ge´ographiques
des parame`tres de forme d’onde (le coefficient de re´trodiffusion Bs, la largeur du front de
monte´e LeW et la pente du flan TeS) pour tenir compte des effets locaux de pe´ne´tration
de la mesure altime´trique dans le manteau neigeux (Fig. 1.10). Enfin la chaˆıne utilise´e
s’appuie sur une me´thode d’analyse des donne´es le long de la trace, et non au point
de croisement comme cela est ge´ne´ralement fait. En effet, (Legre´sy et al., 1999) ont
montre´ que l’orientation des sastruggis2 par rapport a` la trace du satellite influe sur les
hauteurs mesure´es par les traces ascendantes et descendantes. Le traitement le long de
la trace permet donc contourner cette complication.
Fig. 1.10 – Forme d’onde et parame`tre de retracking. La forme d’onde issue de l’altime`tre
(courbe bleue) est retraite´e (courbe noire) afin de calculer les diffe´rents parame`tres de la
forme d’onde. Figure issue de (Lacroix, 2007).
2Les sastruggis sont des oscillations irre´gulie`res forme´es a` la surface de la neige par l’e´rosion e´oliennes
et les de´poˆts de neige.
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Toutes ces corrections permettent d’accroˆıtre la pre´cision des mesures de hauteur sur
les calottes polaires. Cependant dans le cadre de l’observation des plates-formes de glace
par altime´trie satellitaire, les hauteurs doivent e´galement eˆtre corrige´e d’un mode`le pre´cis
de mare´e (cf Chap 2.2, 2.3 et 4.2), ou encore de l’e´coulement des glaces flottantes (cf
Chap 4.2) qui est assez important dans ces re´gions.
1.5 Conclusions partielles
Malgre´ la mise en place du projet ARGO, l’oce´an Austral reste aujourd’hui l’oce´an
le plus pauvre en observations in situ. Pour e´tudier sa dynamique haute fre´quence, la
mode´lisation est donc un outil pre´cieux. Plusieurs mode`les circum-Antarctique ont de´ja`
permis de mieux comprendre les variations haute fre´quence de l’oce´an Austral en re´ponse
aux vents et a` la pression atmosphe´rique ((Vivier et al., 2005), (Olbers et Lett-
mann, 2007)). Cependant, pour mieux caracte´riser les interactions de cet oce´an avec les
structures bathyme´triques qui controˆlent sa circulation (le plateau Kerguelen, le plateau
Campbell, ou encore le passage de Drake), une mode´lisation plus fine est ne´cessaire. Un
des objectifs de cette the`se est de mieux comprendre l’impact du plateau Kerguelen sur
la dynamique haute fre´quence de l’oce´an Indien Austral en re´ponse a` la mare´e d’une
part et aux forc¸ages atmosphe´riques d’autre part.
Dans ce chapitre nous avons e´galement mis en e´vidence les difficulte´s rencontre´es
par l’altime´trie en re´gion coˆtie`re, sur les forts gradients bathyme´triques, et sur les plates-
formes de glace. Ces difficulte´s sont notamment lie´es au manque de pre´cision des solutions
globales de la dynamique haute fre´quence dans ces re´gions ; la mise en place de mode`les
re´gionaux permet d’ame´liorer ces solutions. L’autre objectif de cette the`se sera d’utiliser
les simulations re´gionales de mare´e et de re´ponse de l’oce´an aux forc¸ages atmosphe´riques
pour mieux e´tudier et corriger les signaux altime´triques autour des ıˆles Kerguelen, Crozet
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2.2. Donne´es disponibles pour la validation du mode`le
2.1 Objectifs
Dans le chapitre pre´ce´dent nous avons de´crit le mode`le barotrope MOG2D/T-UGOm
utilise´ pour la mise en place de mode`les re´gionaux (en re´ponse au forc¸age par la mare´e
et aux forc¸ages atmosphe´riques) que nous allons maintenant valider. Dans cette partie
nous pre´sentons d’abord les donne´es qui vont nous permettre de valider les mode´lisations
re´gionales. Il s’agit d’observations d’e´le´vation in situ ou satellitaires et de donne´es de
courants in situ. Nous de´crivons les diffe´rents processus qui nous permettrons d’analyser
les donne´es et de les confronter avec les mode`les re´gionaux de mare´e et de re´ponse aux
forc¸ages atmosphe´riques. Ensuite, nous rede´finissons la bathyme´trie en re´gion coˆtie`re et
sous la plate-forme de glace d’Amery, les incertitudes sur la bathyme´trie e´tant une des
sources principales d’erreur dans la mode´lisation oce´anique ((Mourre, 2004)). Enfin,
dans la seconde moitie´ de ce chapitre nous de´crivons la mise en place de la mode´lisation
de la dynamique oce´anique haute fre´quence, la configuration des mode`les, leur validation,
et leur apport par rapport aux solutions de mode`le existantes.
2.2 Donne´es disponibles pour la validation du mode`le
Dans cette section nous pre´sentons l’ensemble des donne´es collecte´es pour la valida-
tion du mode`le dans la re´gion d’e´tude. Ces donne´es sont de natures diverses : il s’agit
de donne´es in situ et satellitales d’e´le´vation de surface et de donne´es in situ de courant.
Nous pre´sentons ensuite les techniques utilise´es pour analyser ces donne´es afin de pouvoir
les confronter avec les sorties du mode`le tout en mettant en e´vidence les difficulte´s lie´es
a` l’application de ces techniques.
2.2.1 Donne´es du niveau de la mer
Les donne´es d’e´le´vation du niveau de la mer peuvent eˆtre utilise´es pour valider le
mode`le force´ par la mare´e d’une part et par le forc¸age atmosphe´rique d’autre part.
La mare´e oce´anique e´tant un phe´nome`ne ondulatoire pe´riodique des masses d’eau, elle
peut eˆtre conside´re´e comme la somme de signaux e´le´mentaires strictement pe´riodiques
appele´s composantes harmoniques. Ainsi, pour confronter les re´sultats du mode`le aux
observations de mare´e il suffit d’effectuer une de´composition des deux signaux d’e´le´vation
afin d’en obtenir les caracte´ristiques (amplitude et phase) pour chaque onde de mare´e
et de comparer les constituants issus du mode`le et des observations. Et pour comparer
les e´le´vations du mode`le dues au seul forc¸age atmosphe´rique aux observations, le signal
duˆ a` la mare´e doit eˆtre soustrait a` l’e´le´vation totale du niveau de la mer a` l’aide d’une
pre´diction de mare´e.
2.2.1.1 Donne´es altime´triques
Pour comparer le mode`le avec les mesures altime´triques nous avons utilise´ les donne´es
du satellite Topex-Pose´¨ıdon extraites le long de la trace avec l’outil X-track ((Roblou
et al., 2006)). Ces donne´es ont e´te´ interpole´es aux points de croisement (Fig. 2.1.a).
Ainsi leur re´solution spatiale est e´videmment plus faible, bien que suffisante pour les
comparaisons avec les sorties du mode`les, mais le nombre de mesure en un meˆme point
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est double´, ce qui permet d’effectuer une analyse harmonique avec suffisamment de point
d’observation. Par ailleurs tous les points situe´s au Sud de 60˚ S ont e´te´ e´limine´s du jeu
de donne´es altime´trique car la qualite´ des donne´es pouvait avoir e´te´ de´grade´e par la
pre´sence de glace saisonnie`re au dela` de ces latitudes.
Fig. 2.1 – A gauche (a) : points de croisement du satellite Topex-Pose´¨ıdon. Seuls les
points situe´s au Nord de 60˚ S (en rouge) sont utilise´s pour la validation. A droite (b) :
donne´es in situ du niveau de la mer (en rouge les mare´graphes coˆtiers, en jaune les
mare´graphes pe´lagiques ou mouillages, et en bleu les GPS). La localisation exacte des
donne´es in situ est pre´cise´e dans le tableau 2.1
2.2.1.2 Donne´es in situ
L’oce´an Austral, parce qu’il est difficile d’acce`s du fait de son isolement et de ses
conditions climatiques, comporte assez peu de donne´es in situ du niveau de la mer. Par
ailleurs ces donne´es sont re´parties de manie`res ine´gales autour du continent Antarctique
et des quelques rares ıˆles qui l’entourent. Les diffe´rentes donne´es in situ collecte´es dans
notre re´gion d’e´tude (Fig. 2.1.b) sont re´pertorie´es dans le tableau 2.1. Parmi celles-
ci nous comptons trois mare´graphes coˆtiers permanents du re´seau ROSAME1 (Re´seau
d’Observation Subantarctique et Antarctique du niveau de la MEr) autour des Terres
Australes et Antarctiques Franc¸aises (TAAF) et trois autres le long de la coˆte antarctique
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disposons e´galement d’un nombre important de mouillages dans la partie Nord de la
re´gion d’e´tude, en particulier autour des ıˆles Kerguelen ou` le Service Hydrodynamique
et Oce´anographique de la Marine3 a re´alise´ des mesures de mare´e, et dans les eaux
profondes situe´es entre les ıˆles Kerguelen et Crozet (Institut Franc¸ais de Recherche pour
l’Exploitation de la MER4). Enfin en ce qui concerne la plate-forme de glace d’Amery
nous disposons d’un mouillage situe´ a` Beaver Lake et de quelques mesures GPS issus de
campagnes effectue´es sur l’AIS.
Site Position Dure´e Provenance Instrument
Latitude Longitude (jours)
Kerguelen 49˚ 21S 70˚ 13E >365 ROSAME mare´graphe coˆtier
Saint-Paul 38˚ 43S 77˚ 32E >365 ROSAME mare´graphe coˆtier
Crozet 46˚ 25S 51˚ 52E >365 ROSAME mare´graphe coˆtier
Kerguelen 1986 48˚ 52S 70˚ 10E 292 ROSAME mouillage
Kerguelen 1987 48˚ 58S 70˚ 10E 365 ROSAME mouillage
Kerguelen 1988 48˚ 58S 70˚ 10E 363 ROSAME mouillage
Kerguelen 1991 48˚ 52S 70˚ 11E 350 ROSAME mouillage
Kerguelen 1993 47˚ 40S 69˚ 22E >365 ROSAME mouillage
Kerguelen 1995 47˚ 40S 69˚ 27E >365 ROSAME mouillage
Amsterdam 1986 37˚ 53S 77˚ 35E 277 ROSAME mouillage
Amsterdam 1987 37˚ 53S 77˚ 35E 362 ROSAME mouillage
Amsterdam 1988 37˚ 53S 77˚ 35E 362 ROSAME mouillage
Amsterdam 1991 37˚ 54S 77˚ 34E 265 ROSAME mouillage
Amsterdam 1992 37˚ 54S 77˚ 35E >365 ROSAME mouillage
Amsterdam 1993 37˚ 54S 77˚ 35E >365 ROSAME mouillage
Amsterdam 1994 37˚ 54S 77˚ 35E >365 ROSAME mouillage
Amsterdam 1996 37˚ 54S 77˚ 35E >365 ROSAME mouillage
Amsterdam 1997 37˚ 54S 77˚ 35E 330 ROSAME mouillage
Amsterdam 1999 37˚ 54S 77˚ 34E 340 ROSAME mouillage
Amsterdam 2000 37˚ 54S 77˚ 35E >365 ROSAME mouillage
Amsterdam 2003 37˚ 54S 77˚ 35E 341 ROSAME mouillage
Amsterdam 2004 37˚ 54S 77˚ 33E >365 ROSAME mouillage
Crozet 1993 46˚ 24S 51˚ 57E >365 ROSAME mouillage
Crozet 1994 46˚ 24S 51˚ 57E >365 ROSAME mouillage
Crozet 1997 46˚ 25S 51˚ 57E 314 ROSAME mouillage
Crozet 1999 46˚ 33S 51˚ 47E 312 ROSAME mouillage
Crozet 2000 46˚ 33S 51˚ 47E >365 ROSAME mouillage
Crozet 2002 46˚ 33S 51˚ 47E >365 ROSAME mouillage
Kerguelen BPR 48˚ 50S 61˚ 17E >365 IFREMER mouillage
Crozet BPR 47˚ 7S 54˚ 54E >365 IFREMER mouillage
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Site Position Dure´e Provenance Instrument
Latitude Longitude (jours)
Baie Oiseau 48˚ 41S 69˚ 2E 33 SHOM mouillage
Port Mary 48˚ 59S 69˚ 22E 23 SHOM mouillage
Baie Greenland 49˚ 38S 70˚ 12E 29 SHOM mouillage
Baie Norve´gienne 49˚ 22S 70˚ 21E >365 SHOM mouillage
Baie Hopeful 49˚ 5S 69˚ 37E 52 SHOM mouillage
Baie Larose 49˚ 35S 69˚ 18E 93 SHOM mouillage
Armor 49˚ 28S 69˚ 44E 43 ROSAME mouillage
L’Observatoire 49˚ 25S 69˚ 53E 40 ROSAME mouillage
Mayes 49˚ 29S 69˚ 57E 43 ROSAME mouillage
Port Fleuriais 49˚ 07S 69˚ 22E 26 ROSAME mouillage
Saint Malo 49˚ 20S 69˚ 49E 43 ROSAME mouillage
Davis 68˚ 34S 77˚ 58E >365 AADC mare´graphe coˆtier
Mawson 67˚ 36S 62˚ 52E >365 AADC mare´graphe coˆtier
Zhongshan 69˚ 23S 76˚ 22E >365 Chine mare´graphe coˆtier
Beaver Lake 70˚ 48S 68˚ 9E 39 AADC mouillage
HWDT 69˚ 43S 73˚ 35E 26 AADC GPS
CAMP 70˚ 53S 69˚ 52E 10 AADC GPS
TS01 69˚ 34S 71˚ 58E 48 AADC GPS
TS03 69˚ 11S 70˚ 23E 68 AADC GPS
TS04 69˚ 13S 71˚ 35E 65 AADC GPS
TS05 73˚ 15S 67˚ 4E 83 AADC GPS
TS06 73˚ 24S 67˚ 41E 18 AADC GPS
V3 72˚ 37S 67˚ 34E 3 AADC GPS
V5 72˚ 59S 67˚ 29E 4 AADC GPS
Tab. 2.1 - Sites d’observation du niveau de la mer dans la re´gion d’e´tude (suite).
2.2.2 Donne´es de courant
Les donne´es de courant e´tant rares dans le Sud de l’Oce´an Indien, chacune apporte
une information pre´cieuse. Nous avons collecte´ 25 se´ries de donne´es de courant re´parties
sur 9 sites diffe´rents au niveau du front de l’AIS (Fig. 2.2.a, (Rosenberg et al., 2002)).
Les instruments de mesures ont e´te´ de´ploye´s pour une dure´e d’un an a` partir de fe´vrier
2001 dans le cadre du projet AMISOR (AMery Ice Shelf Ocean Research) qui vise a`
quantifier les interactions entre l’oce´an et l’AIS et a` de´terminer l’implication de cette
interaction dans le bilan de masse de la plate-forme de glace et dans la modification
des masses d’eau. Les mouillages sont tous situe´s sur le plateau continental antarctique
et sept d’entre eux ont e´te´ place´s a` une tre`s faible distance du front (∼ 5.5 km). Pour
effectuer les comparaisons entre le mode`le barotrope et les donne´es de courant disperse´es
le long de la colonne d’eau nous avons donc effectue´, pour chaque site d’observation, des
moyennes verticales de toutes les cellules ADCP (Acoustic Doppler Current Profiler).
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nodale en amplitude et en phase, ωk est la pulsation de l’onde et ωk(t−t0)+V 0k de´termine
la phase au temps t, et V 0k = Vk(t0).
En de´composant le cosinus et en notant V
′







































avec : xk(λ, φ) = Ak(λ, φ) cos(Gk(λ, φ)),
yk(λ, φ) = Ak(λ, φ) sin(Gk(λ, φ)).
L’analyse harmonique est un algorithme aux moindres carre´s qui minimise le re´sidu
de la diffe´rence entre les observations et une pre´diction optimale de la mare´e [(Godin,








L’analyse harmonique est une me´thode particulie`rement bien adapte´e aux se´ries de
donne´es mare´graphiques, car a` la diffe´rence de la transforme´e de Fourrier, elle re´sout le
syste`me avec un jeu de fre´quences parfaitement connues. L’analyse harmonique posse`de
e´galement l’avantage de permettre le calcul des composantes de mare´e avec une se´rie
temporelle creuse (donne´es manquantes) ou irre´gulie`rement e´chantillonne´e. L’utilisation
de l’analyse harmonique est toutefois limite´e par la longueur de la se´rie temporelle et
par l’e´chantillonnage de cette se´rie.
2.2.3.2 Crite`re de Rayleigh
Le nombre de constituants pouvant eˆtre analyse´s de´pend de la longueur de la se´rie
temporelle, nombre de constituants ayant des pe´riodes tre`s similaires. Afin de pouvoir
se´parer les composantes analyse´es, il est ne´cessaire que la se´rie temporelle respecte le
crite`re de Rayleigh ((Parke et al., 1987), (Ponchaut, 1998)). Ce crite`re traduit le fait
que, pour se´parer deux ondes de fre´quence f1 et f2, la pe´riode d’enregistrement τe doit
ve´rifier :
τe ≥ | 1
f1 − f2 | (2.5)
Nous repre´sentons dans le tableau 2.2 la pe´riode minimale d’enregistrement requise
afin de se´parer chacune des 8 ondes principales de mare´e.
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S2 N2 K2 K1 O1 P1 Q1
M2 14.78 27.29 14.09 1.07 0.99 1.06 0.96
S2 - 9.59 299.50 1.00 0.93 0.99 0.93
N2 - - 9.29 1.12 1.03 1.11 0.99
K2 - - - 0.99 0.93 0.99 0.90
K1 - - - - 13.62 171.42 9.11
O1 - - - - - 14.79 27.53
P1 - - - - - - 9.62
Tab. 2.2 – Pe´riode de se´paration des principales ondes de mare´e (en jours).
Ainsi, pour se´parer les harmoniques M2 etK1, il faut disposer de 24 heures de donne´es,
alors que pour se´parer M2 et S2 il faut avoir 15 jours donne´es. Dans le tableau 2.1, on
remarque par exemple que certaines se´ries temporelles de mesures GPS sont de longueur
infe´rieur a` 15 jours. Pour ces donne´es, il n’est donc pas possible de se´parer les ondes
principales M2 et S2, ou encore K1 et O1. Pour analyser ces se´ries, on utilise la me´thode
des re´ponses de´crite ci-dessous.
2.2.3.3 Analyse par la me´thode des re´ponses
Cette me´thode, de´veloppe´e par (Munk et Cartwright, 1966), s’appuie sur l’hy-
pothe`se que la re´ponse de l’oce´an aux forces gravitationnelles peut eˆtre de´termine´e de
manie`re pre´cise graˆce a` une relation, appele´e relation d’admittance, qui relie le potentiel
de mare´e a` la mare´e observe´e en certains points, et plus pre´cise´ment au spectre de ces
principaux constituants. On suppose pour cela que l’admittance varie peu en fonction de
la fre´quence pour une se´rie donne´e. Ainsi, l’admittance des principaux constituants, ou
ondes porteuses, peut eˆtre utilise´e pour de´terminer la re´ponse a` des fre´quences voisines
(constituants secondaires). L’avantage de cette me´thode est qu’elle peut s’appliquer a` des
se´ries temporelles de courte dure´e, elle a donc e´te´ pre´fe´re´e a` la me´thode d’analyse har-
monique pour calculer les constantes de mare´e pour les donne´es GPS. Cependant, cette
me´thode ne peut s’appliquer que dans le cas d’ondes d’origine astronomique. Par ailleurs,
dans le cas de se´rie de donne´es trop courtes pour permettre une se´paration convenable du
spectre, les proble`mes de se´paration peuvent engendrer des erreurs importantes sur les
constantes des ondes porteuses et une grande incertitude en de´coule alors sur les ondes
de´duites par admittance.
2.2.3.4 Phe´nome`ne d’aliasing
Paralle`lement, si l’e´chantillonnage temporel n’est pas suffisant, il peut se produire
une perte d’information temporelle : c’est le phe´nome`ne de repliement du spectre, encore
appele´ aliasing. D’apre`s le the´ore`me de Shannon-Nyquist, la fre´quence d’e´chantillonnage
doit eˆtre au moins e´gale au le double de le fre´quence a` re´soudre. Si cela n’est pas
le cas il y a un recouvrement spectral du signal. Lorsque l’on cherche a` observer le
phe´nome`ne de mare´e -dont les pe´riodes sont de quelques heures- avec l’altime´trie -dont
la pe´riode de re´pe´titivite´ est de plusieurs jours- le proble`me d’aliasing se pose donc.
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Mathe´matiquement, cela se traduit par :
cos(ωkτe) = cos(ω
′kτe) (2.6)
avec ω et τ la pulsation et la pe´riode de l’onde e´tudie´e, ω′ et τ ′ celles de l’onde aliase´e et
ωe et τe celles de l’e´chantillonnage. Ainsi, pour re´soudre les pe´riodes aliase´es des ondes
de mare´e dans le signal altime´trique il faut de´terminer l’entier n qui ve´rifie :
q − 1
2







En re´solvant 2.7, nous en de´duisons les pe´riodes aliase´es par la re´pe´titivite´ du satellite
T/P des principales ondes de mare´e (Tab. 2.3).









Tab. 2.3 – Pe´riode des ondes de mare´e et pe´riode aliase´e par la re´pe´titivite´ des satellites
T/P et Jason (en jours).
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2.3 Bathyme´trie de la re´gion mode´lise´e
La bathyme´trie est un e´le´ment clef de la mode´lisation oce´anique, notamment en
milieu coˆtier ou` des faibles erreurs sur bathyme´trie peuvent engendrer de larges erreurs
dans la mode´lisation. Il est donc ne´cessaire de porter un inte´reˆt particulier a` une bonne
description bathyme´trique afin de re´duire autant que possible les erreurs du mode`le.
C’est ce que nous nous attachons a` faire dans cette partie.
2.3.1 Plateau des Kerguelen
Par comparaison des solutions des premie`res simulations avec les donne´es in situ nous
avons remarque´ que la qualite´ des solutions obtenues autour des ıˆles Kerguelen, et plus
particulie`rement dans le Golfe du Morbihan, n’e´tait pas homoge`ne avec les solutions dans
les autres bassins. En effet aux abords de cette re´gion les profondeurs sont assez faibles
et les erreurs de bathyme´trie jouent un roˆle important sur la qualite´ des simulations. La
bathyme´trie GEBCO utilise´e pour les premie`res simulations est repre´sente´e sur la figure
2.3 avec une e´chelle seuille´e allant de 0 a` −10 me`tres qui est la profondeur minimale
requise pour la re´solution des e´quations du mode`le. Cette profondeur permet de ne pas
obtenir de profondeur ne´gative dans les zones de´couvrantes a` mare´e basse. Sur la figure
2.3 on peut facilement constater que l’isoligne des −10 me`tres diffe`re fortement du trait
de coˆtes des ıˆles Kerguelen et que l’entre´e de la baie du Morbihan est conside´re´e comme
quasi-ferme´e par le mode`le.
Fig. 2.3 – Bathyme´trie GEBCO (gauche) et bathyme´trie rege´ne´re´e a` l’aide des sondages
bathyme´triques (droite) avec une e´chelle allant de 0 a` −10 me`tres.
Pour pallier a` cette erreur, la bathyme´trie a e´te´ localement re´ge´ne´re´e a` partir de
donne´es de sondages du SHOM (Fig. 2.4). Afin de tenir compte au mieux des donne´es,
un algorithme d’interpolation base´ sur un maillage de type e´le´ments finis a e´te´ mis en
place.
1. Les donne´es redondantes ainsi que celles dont la mesure ne correspondait pas avec
les mesures voisines ont e´te´ e´limine´es.
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2. La bathyme´trie mondiale GEBCO a e´te´ utilise´e pour comple´ter au mieux les in-
formations des sondages.
3. Un maillage aux e´le´ments finis utilisant les donne´es comme noeud a e´te´ re´alise´e afin
d’effectuer l’interpolation line´aire de toutes ces mesures. L’utilisation des e´le´ments
finis a permis de tenir compte de la position exacte des points de sondes.
4. La bathyme´trie obtenue apre`s interpolation sur une grille re´gulie`re a e´te´ inte´gre´e
dans la bathyme´trie re´gionale utilise´e (Fig. 2.4).
Les points de sondes ont fourni une importante information supple´mentaire, en par-
ticulier dans la zone de petits fonds de la baie du Morbihan ou` le mare´graphe coˆtier
des ıˆles Kerguelen est situe´. Ils ont permis d’ame´liorer conside´rablement la bathyme´trie
GEBCO dans cette re´gion. Pour plus de lisibilite´ nous notons GEBCOKER la ba-
thyme´trie re´ge´ne´re´e localement autour des ıˆles Kerguelen dans la suite du manuscrit.
La qualite´ de chacune de ces deux bathyme´tries est teste´e dans la partie 2.4.
Fig. 2.4 – Ensemble des donne´es de sondages utilise´es (gauche) et nouvelle bathyme´trie
interpole´e autour des ıˆles Kerguelen (droite). Les profondeurs sont en me`tres.
2.3.2 Plate-forme de glace d’Amery
La mauvaise connaissance de la ge´ome´trie des cavite´s sous les plates-formes de glace
est l’une des principales sources d’erreur dans les mode`les nume´riques d’oce´an autour de
l’Antarctique. L’importance du roˆle qu’elles jouent dans la dissipation d’e´nergie de mare´e
rend donc ne´cessaire l’utilisation de la cavite´ la plus re´aliste possible en entre´e du mode`le.
Toute la difficulte´ re´side dans le fait que ces plates-formes de glace sont permanentes,
que les donne´es de bathyme´trie y sont ainsi tre`s difficiles a` collecter, et que leur ligne
d’e´chouage, correspondant a` l’isobathe 0 m, est difficile a` localiser car elle peut se situer
sous plus de 1000 m de glace.
Les pre´ce´dentes e´tudes de mode´lisation dans la re´gion de l’AIS utilisaient la cavite´
de´finie par (Williams et al., 1998). Depuis, a` partir de donne´es altime´triques ERS-1,
de mesures d’e´paisseur de glace et d’un mode`le de densite´ de la glace, le trait de coˆte a
e´te´ rede´fini repoussant la ligne d’e´chouage 340 km plus au Sud ((Fricker et al., 2002)).
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Une simulation de mare´e a e´te´ effectue´e avec une bathyme´trie sous l’AIS interpolant les
points de sondages bathyme´triques situe´s dans la partie Nord de l’AIS et s’appuyant sur
ce trait de coˆte. Cependant la de´finition de ce nouveau trait de coˆte n’est pas cohe´rente
avec l’analyse des donne´es GPS TS05 et TS06 situe´s respectivement a` 67˚ 4E/73˚ 15S et
66˚ 40E/73˚ 24S (Fig. 2.5, a` gauche). En effet l’analyse par transforme´e de Fourier des deux
signaux (Fig. 2.5, a` droite) indique la pre´sence d’un signal de mare´e au niveau du site
TS05 (amplitudes distinctives aux pe´riodes des ondes de mare´e diurnes et semi-diurnes)
et confirme e´galement que TS06 se situe en dehors de la plate-forme de glace puisque
qu’aucun signal de mare´e n’y est de´tecte´. Notons par ailleurs que les amplitudes de mare´e
pre´sentes dans les donne´es TS05 sont assez faibles. Ce GPS semble donc se situer dans la
zone de flexion de la plate-forme de glace qui correspond a` une zone de transition entre la
ligne d’e´chouage, ou` les e´le´vations de la plate-forme sont nulles, et les re´gions ou` elle flotte
librement avec les e´le´vations de l’oce´an. La zone de flexion s’e´tend sur une distance de
quelques centaines de me`tres perpendiculairement a` la ligne d’e´chouage ((Holdsworth,
1969), (Vaughan, 1995), (Reeh et al., 2003)). Plus re´cemment (Giovanna et al., 2007)
ont utilise´ des images MODIS (MODerate Resolution Imaging Spectroradiometer) et
SAR (Synthetic Aperture Radar) afin de de´duire la position de la ligne d’e´chouage ;
c’est cette de´finition, cohe´rente avec les observations a` TS05 et TS06, qui a e´te´ utilise´e
pour regriller la bathyme´trie sous l’AIS. Il a ensuite fallu re-griller une bathyme´trie qui
s’adaptait sur ce trait de coˆte.
Fig. 2.5 – A gauche : trait de coˆte rede´fini par (Fricker et al., 2002) en noir. La ligne
d’e´chouage rede´finie par (Giovanna et al., 2007) et utilise´e pour regriller la bathyme´trie
sous l’AIS est superpose´e en rouge. A droite : spectre de Fourier pour les donne´es GPS
TS05 et TS06. Le spectre de TS05, contrairement a` celui de TS06, contient des pics
d’amplitude correspondant aux pe´riodes des principales ondes de mare´e semi-diurnes et
diurnes. Le GPS TS05 est donc situe´ au-dessus la cavite´ oce´anique forme´e par l’AIS,
tandis que TS06 est situe´ sur le continent Antarctique : la ligne d’e´chouage de la plate-
forme se situe donc entre ces deux GPS.
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Nous avons retire´ l’e´paisseur de glace immerge´e de la bathyme´trie pour obtenir la
hauteur de colonne d’eau et ainsi pourvoir re´soudre les e´quations du mode`le. La carte
d’e´paisseur de glace utilise´e pour l’AIS est issue de (Fricker et al., 2002), elle a e´te´
re´alise´e graˆce aux donne´es d’e´le´vation du satellite ERS-1, a` des mesures radio echo soun-
ding de l’e´paisseur de glace et a` un mode`le de densite´ de glace.

























Fig. 2.6 – En haut : nouvelle ligne d’e´chouage de l’AIS et points de sondages ba-
thyme´triques utilise´s pour la ge´ne´ration de la nouvelle grille bathyme´trique (en me`tres).
En bas : profiles de bathyme´trie le long de la section noire de la figure du haut pour cha-
cune des 10 bathyme´tries teste´es. L’e´paisseur de glace submerge´e est repre´sente´e en trait
noir e´pais. HCEM est la hauteur moyenne de colonne d’eau de la bathyme´trie conside´re´e
sous tout l’AIS (en me`tres).
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Pour re-de´finir la bathyme´trie sous l’AIS, nous avons utilise´ les donne´es de sondages
bathyme´triques in situ dont nous disposions. Sous les plates-formes de glace, ces donne´es
sont limite´es aux re´gions faciles d’acce`s, pre`s des stations scientifiques, ou` les crevasses
sont peu nombreuses et ou` l’e´paisseur de glace n’est pas encore trop importante. Ainsi,
dans le cas de l’AIS, nous ne posse´dons pas de donne´es bathyme´triques au dela` de
71˚ 35S (Fig. 2.6). Par conse´quent, il est ne´cessaire d’utiliser une me´thode alternative pour
obtenir une bathyme´trie aussi pre´cise que possible dans cette re´gion. Nous affinons ici une
me´thode utilise´e initialement par (Hemer et al., 2006) pour de´terminer la bathyme´trie
situe´e sous l’AIS. Cette me´thode originale combine a` la fois des mesures de bathyme´trie
et d’e´le´vation de surface afin de de´duire la forme de la cavite´ de manie`re optimale de
part et d’autre de 71˚ 35S ((Galton-Fenzi et al., 2008)). Les travaux de (Hemer et al.,
2006) sont ame´liore´s par l’utilisation d’un trait de coˆte plus pre´cis (Fig. 2.5, gauche), de
nouvelles donne´es ayant servies a` la ge´ne´ration de la bathyme´trie dans la partie Nord
de l’AIS issues de mesures sismiques et d’observations directes a` travers des trous de
sondages (ces donne´es sont re´pertorie´es dans (Galton-Fenzi et al., 2008), Fig. 2.6), et
d’une mode´lisation de la mare´e plus haute re´solution. La me´thode pour la ge´ne´ration de
la bathyme´trie est la suivante : dans la partie Nord de l’AIS, les donne´es de bathyme´trie
sont interpole´es a` l’aide d’une re´gression line´aire. Au Sud, la` ou` la bathyme´trie est non
connue, 10 bathyme´tries, conduisant chacune a` une moyenne de hauteur de colonne
d’eau diffe´rente sont cre´e´es. Chacune des bathyme´tries ainsi ge´ne´re´es est alors teste´e
et confronte´e au donne´es in situ d’e´le´vation afin de de´terminer la bathyme´trie dont les
solutions de mare´e mode´lise´es s’ajustent le plus avec ces observations.
2.3.3 Conclusion
Nous avons donc re´duit les incertitudes sur la bathyme´trie dans deux re´gions de
l’oce´an Indien Austral. Autour des ıˆles Kerguelen tout d’abord, la bathyme´trie a e´te´
rege´ne´re´e a` partir de sondages bathyme´triques et d’une me´thode d’interpolation. Ce tra-
vail e´tait important car de faibles erreurs de bathyme´trie dans les re´gions de petits fonds
peuvent ge´ne´re´es des erreurs importantes dans la mode´lisation des ondes de gravite´.
Enfin, la bathyme´trie a e´galement e´te´ re´interpole´e dans Prydz Bay a` l’aide de mesures
bathyme´triques in situ. Par ailleurs, sous la plate-forme de glace d’Amery, il est impor-
tant de de´terminer la ge´ome´trie de la cavite´ pour re´duire les erreurs dans cette re´gion.
Cependant les releve´s bathyme´triques sont tre`s rares au Sud de la plate-forme, a` cause
des contraintes logistiques pour y acce´der, et des contraintes techniques pour effectuer
des mesures sous plusieurs centaines de me`tre de glace. Nous avons donc mis en place
une me´thode originale combinant a` la fois les donne´es de bathyme´trie du Nord de l’AIS,
et les donne´es d’e´le´vation et la mode´lisation de la mare´e barotrope au Sud de l’AIS.
Les re´sultats de cette me´thode, ainsi que l’apport de la nouvelle bathyme´trie autour des
ıˆles Kerguelen et dans Prydz Bay, sont pre´sents dans la section suivante. Nous valide-
rons alors le mode`le re´gional de mare´e dans son ensemble en le confrontant aux donne´es
d’e´le´vation et de courant dont nous disposons. Nous comparerons enfin la mare´e re´gionale
avec des mode`les globaux et circum-Antarctique que nous pre´senterons.
52
Chapitre 2. Mode´lisation barotrope
2.4 Validation du mode`le sur le signal de mare´e
A l’e´chelle globale, les e´le´vations dues a` la mare´e constituent la principale source
de variabilite´ de la surface des oce´ans ((Ponchaut et al., 2001)). Il est donc essentiel
d’acque´rir une connaissance pre´cise de ce signal afin notamment de le retirer des mesures
altime´triques ou` il est aliase´ et me´lange´ aux processus basse fre´quence de signature plus
faible, et de pouvoir ainsi extraire et e´tudier les signaux oce´aniques re´siduels. Autour
de l’Antarctique, une bonne connaissance de la mare´e est ne´cessaire pour en corriger les
signaux de te´le´de´tection d’ERS, ENVISAT et ICESAT ((Zwally et al., 2002)) et ainsi
mesurer la topographie des plates-formes de glaces. Elle est e´galement ne´cessaire car elle
joue un roˆle important dans l’e´coulement des glaciers formant les plates-formes de glace
((Bindschadler et al., 2003)) et parce qu’une grande partie de son e´nergie est dissipe´e
sous la glace.
Les mode`les globaux de mare´e ont sans cesse e´te´ ame´liore´s depuis ces dernie`res
de´cennies (notamment graˆce a` l’assimilation de donne´es altime´triques) et leur pre´cision
actuelle est de l’ordre du centime`tre dans l’oce´an profond. Avec la demande grandissante
de produits altime´triques coˆtiers, une des difficulte´s pour les nouveaux mode`les de mare´e
re´side dans leur aptitude a` produire des solutions pre´cises dans les zones coˆtie`res et dans
les re´gions a` fort gradient bathyme´trique ou` des erreurs supe´rieures a` 6 cm, (Le Pro-
vost, 2001)) peuvent eˆtre trouve´es. Les difficulte´s se situent e´galement dans les re´gions
de fortes latitudes ou` de grandes disparite´s entre les diffe´rents mode`les subsistent.
Les re´cents mode`les de mare´e assimilant des informations in situ et satellitales ont
ame´liore´ notre connaissance du signal de mare´e dans l’oce´an Austral. Cependant leur
utilisation reste limite´e pour les raisons suivantes :
– l’absence de couverture des satellites Topex-Pose´¨ıdon et Jason au dela` de la lati-
tude 66˚ S qui re´duit de fac¸on significative le nombre des donne´es altime´triques a`
assimiler autour de l’Antarctique,
– l’enregistrement saisonnier des donne´es duˆ a` la pre´sence de glace saisonnie`re,
– le manque de donne´es in situ pour l’assimilation dans l’oce´an Austral,
– les erreurs de bathyme´trie en particulier aux tre`s hautes latitudes et sous les plates-
formes de glace,
– des simplifications de la physique dans les mode`les.
Ces simplifications sont notamment ne´cessaires pour re´duire les temps de calcul des si-
mulations. Il peut s’agir de la parame´trisation du coefficient de frottement par le fond, du
me´lange horizontal, ou encore de la line´arisation du terme d’advection dans les mode`les
spectraux. Lorsque les plates-formes de glace sont incluses, il faut e´galement tenir compte
des termes de flexion le long de la ligne de coˆte ((Vaughan, 1995), (Holdsworth,
1969), (Reeh et al., 2003)), la` ou` la plate-forme est en contact avec le fond marin. Dans
notre mode`le nous conside´rons que la glace permanente de l’AIS flotte librement avec
les e´le´vations de surface de l’oce´an. Ses seuls effets sont de re´duire la hauteur de colonne
d’eau et de produire un frottement supple´mentaire duˆ a` l’interface eau/glace. En sui-
vant les e´tude de (Kowalik, 1981) et (MacAyeal, 1984), nous avons donc double´ le
coefficient de frottement dans les re´gions couvertes par la glace.
Dans cette section, nous cherchons a` de´terminer la capacite´ du mode`le hydrodyna-
mique MOG2D/T-UGOm a` reproduire pre´cise´ment la mare´e dans la re´gion australe de
l’oce´an Indien. Cette re´gion comporte les difficulte´s cite´es pre´ce´demment. Elle contient
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e´galement des zones ou` la mare´e est particulie`rement complexe comme le plateau de
Kerguelen, agissant comme une barrie`re dans l’oce´an Austral, les ıˆles Kerguelen, tre`s
e´chancre´es ((Le Provost et Lyard, 1993)), et la cavite´ oce´anique forme´e par l’AIS.
2.4.1 Validation sur le signal d’e´le´vation
Pour confronter les sorties de mode`le aux donne´es d’e´le´vation, nous calculons la
diffe´rence complexe zcomp entre le mode`le et les observations pour chaque onde de mare´e.
Cette diffe´rence a l’avantage de combiner les erreurs d’amplitude et de phase entre les
deux signaux de mare´e a` comparer. En notant Aobs, Amod et φobs, φmod les amplitudes et
phases de chacune des deux ondes a` comparer (onde observe´e et mode´lise´e), la diffe´rence
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Cependant pour bien diffe´rencier l’apport du mode`le dans l’oce´an du large et dans les
re´gions peu profondes et sous l’AIS, nous avons se´pare´ les donne´es d’e´le´vation en deux
jeux : le premier ne comprend que les donne´es altime´triques, repre´sentatif des erreurs de
mare´e au large, le second est constitue´ exclusivement de donne´es in situ pour les re´gions
peu profondes.
2.4.1.1 Apport de la nouvelle bathyme´trie autour des ıˆles Kerguelen
Deux simulations utilisant les deux diffe´rentes bathyme´tries en entre´e (GEBCO et
GEBCOKER) ont e´te´ re´alise´es afin de quantifier les effets de celles-ci sur les quatre
principaux constituants de mare´e (M2, S2, K1, O1) autour des ıˆles Kerguelen. Les
deux simulations correspondent aux simulations simuMGEBCO et simuMGEBCO/KER
respectivement (cf partie 1.3.). L’erreur combine´e calcule´e sur les quatre ondes et sur
les 14 sites a` proximite´ des ces ıˆles (Fig. 1.3) est passe´e de 2.2 cm (simuMGEBCO) a`
1.3 cm (simuMGEBCO/KER). Cette forte diminution s’explique en grande partie par une
meilleure simulation de la propagation de la mare´e, et en particuliers des ondes semi-
diurnes, dans le Golf du Morbihan. L’impact de la nouvelle bathyme´trie est quasiment
nul pour les autres sites autour des ıˆles Kerguelen. A l’inte´rieur de la baie du Morbihan,
la seule donne´e in situ ayant une longue se´rie temporelle (> 1mois) dont nous disposons
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simuMGEBCO : bathymétrie GEBCO simuMGEBCO : bathymétrie GEBCO
simuMGEBCO
simuMGEBCO
Fig. 2.7 – Amplitude (haut) et phase (bas) dans le Golf du Morbihan avec la ba-
thyme´trie GEBCO (gauche) et GEBCOKER (droite). Le point rouge indique la po-
sition du mare´graphe coˆtier de Port-aux-Franc¸ais. La RMS complexe pour l’onde M2 a
e´te´ re´duite de plusieurs centime`tres au mare´graphe coˆtier en utilisant GEBCOKER.
est le mare´graphe coˆtier du re´seau ROSAME situe´ a` Port aux Franc¸ais, la base scienti-
fique de Kerguelen. Ce mare´graphe posse`de plus de 14 ans de donne´es du niveau de la
mer et les incertitudes sur son analyse harmonique sont donc tre`s faibles. Les comparai-
sons des deux simulations avec ces donne´es nous informent que les effets du changement
de bathyme´trie sont inexistants sur l’onde O1, et qu’ils ame´liorent de plus de 1 cm la
diffe´rence complexe de l’onde K1. Par ailleurs ces effets sont tre`s significatifs en ce qui
concerne les ondes semi-diurnes, dominantes dans la re´gion. Les amplitudes de M2 et S2
ont e´te´ ame´liore´es de 3 cm (Fig. 2.7) et de 2.3 cm respectivement, et les phases pour
chacune de ces ondes ont pu eˆtre corrige´es d’environ 50˚ soit 1 h 40 min.
La figure 2.7 repre´sente les amplitudes et phases de l’onde M2 issues de la simulation
simuMGEBCO et de la simulation simuMGEBCO/KER. L’impact qu’a la bathyme´trie sur
les solutions du mode`le se distingue tre`s clairement dans la baie du Morbihan. Alors
que les amplitudes de M2 de´croissent a` l’entre´e la baie pour a` nouveau s’intensifier a`
l’inte´rieur de celle-ci avec la bathyme´trie GEBCO, elles ne cessent de s’amplifier avec
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GEBCOKER. Ainsi dans le nord de l’entre´e de la baie la diffe´rence d’amplitudes entre
les deux simulations exce`de 8 cm. Sur les cartes de phase les effets de la bathyme´trie
sont encore plus surprenants. Dans la simulation simuMGEBCO les lignes cotidales bi-
furquent brusquement a` l’entre´e de la baie et se propagent alors paralle`lement a` celles-ci a`
l’inte´rieur de la baie. Dans la simulation simuMGEBCO/KER les isolignes de phase ne sont
pratiquement pas de´vie´es a` l’entre´e et dans la baie. Ainsi, dans la baie du Morbihan, les
lignes cotidales issues de chacune des deux simulations sont quasiment perpendiculaires
et le de´phasage entre elles peut atteindre jusqu’a` 60˚ au fond de la baie.
La bathyme´trie regrille´e a` partir de donne´es bathyme´triques GEBCOKER a ainsi
permis de comprendre les diffe´rences obtenues entre le mode`le utilisant GEBCO en
entre´e et les observations in situ. Ces re´sultats sur l’amplitude et la phase de mare´e
prouvent ainsi l’importance de de´finir au mieux la bathyme´trie dans le mode`le et en
particulier dans les re´gions coˆtie`res.
2.4.1.2 De´termination de la meilleure bathyme´trie sous l’AIS. Apport sur
les simulations de mare´e
Nous pre´sentons d’abord les re´sultats des simulations effectue´es avec la bathyme´trie
GEBCO sous l’AIS et la bathyme´trie qui s’appuie sur les trait de coˆte issu de (Fricker
et al., 2002) (Fig. 2.8) pour l’onde M2. Ces simulations correspondent respectivement
aux simulations simuMGEBCO et simuMFricker et al. de la partie 1.3. du manuscrit. A
partir de ces deux simulations on distingue tre`s nettement l’impact du trait de coˆte et
de la bathyme´trie sur les amplitudes de mare´e. Les amplitudes de M2 augmentent tre`s
rapidement dans la simulation utilisant GEBCO passant de 22 cm a` plus de 40 cm
sur une distance de ≈ 300 km. Dans la seconde simulation l’augmentation est un peu
moindre sur une distance deux fois plus grande.
Fig. 2.8 – Amplitude de M2 re´sultant de la simulation avec la bathyme´trie GEBCO (a,
gauche) et celle issue de (Fricker et al., 2002) (b,droite).
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Les amplitudes de la figure 2.8.b sont le re´sultat d’une simulation utilisant un trait
de coˆte plus re´aliste en entre´e et les comparaisons avec les GPS disponibles sur l’AIS
montrent que les amplitudes et phases obtenues pour cette simulation sont e´galement
plus re´alistes : ainsi pour les GPS situe´s autour de 71˚ S la valeur de σc est d’environ 4 cm
contre plus de 10 cm pour les comparaisons avec la simulation GEBCO. Les solutions
de mare´e sont donc ame´liore´es dans la simulation simuMFricker et al., mais les diffe´rences
avec les observations sont encore assez importantes.
Nous avons discute´ pre´ce´demment du fait que la ligne d’e´chouage de l’AIS issu de
(Fricker et al., 2002) e´tait obsole`te. Nous avons donc rege´ne´re´ le maillage pour effectuer
de nouvelles simulations s’appuyant sur le trait de coˆte de (Giovanna et al., 2007), et,
pour de´terminer la bathyme´trie la plus re´aliste sous l’AIS. Nous avons fait diffe´rentes
simulations avec le mode`le MOG2D/T-UGOm sur chacune des 10 configurations expose´es
dans la partie 2.2. (ces simulations correspondent aux simuMAIS, HMCExx de la section
1.3.) Les amplitudes et phases des quatre composantes principales de mare´e (M2, S2, K1,
O1) issues de FES2004 ont e´te´ utilise´es pour forcer les e´le´vations du mode`le aux frontie`res
ouvertes, car cette solution concorde tre`s bien avec les mesures altime´triques dans ces
re´gions. Le mode`le a e´te´ inte´gre´ sur une pe´riode de 40 jours, et les 30 derniers jours
ont e´te´ utilise´s pour effectuer l’analyse harmonique. Ainsi, pour chacune des simulations,
chacune des composantes de mare´e et chacune des observations sur l’AIS, nous avons
calcule´ zc. Ce parame`tre a e´te´ somme´ sur tous les GPS situe´s sur la plate-forme de glace
et sur les trois mare´graphes coˆtiers antarctiques. La figure 2.9 repre´sente cette somme
en fonction de la hauteur moyenne de colonne d’eau (HMCE) sous l’AIS.
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Fig. 2.9 – σc somme´e sur les quatre composantes de mare´e mode´lise´e et sur les observa-
tion GPS et mare´graphiques antarctiques en fonction de HMCE.
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Sur cette figure nous pouvons distinguer un minimum correspondant a` HMCE =
367m qui indique que dans cette configuration les erreurs entre le mode`le et les diffe´rentes
donne´es sont minimise´es. C’est donc la bathyme´trie correspondant a` cette HMCE que
nous utiliserons par la suite pour effectuer les simulations de re´fe´rence.
Dans le mode`le, nous conside´rons que la pre´sence de glace n’affecte que le coefficient
de frottement : les re´gions couvertes par la glace ont un coefficient de frottement double´
((Kowalik, 1981), (MacAyeal, 1984)). Cette parame´trisation est justifie´e sous l’AIS
qui est une plate-forme de glace permanente. Deux simulations ont e´te´ effectue´es pour
la confirmer pour la glace de mer saisonnie`re. La premie`re simulation est base´e sur
l’e´tude de (MacAyeal, 1984) pour les plates-formes de glace antarctiques ; le coefficient
de frottement n’est double´ que sous l’AIS. Dans la seconde simulation nous avons en
plus conside´re´ les effets de la glace saisonnie`re sur ce coefficient. Pour cela nous avons
moyenne´ sa distribution sur la pe´riode de mode´lisation a` partir des donne´es NSIDC
((Comiso, 2004)), et nous avons ponde´re´ le coefficient de frottement en fonction de la
pre´sence annuelle de la glace de mer. A l’issue des deux simulations nous obtenons une
erreur complexe combine´e le´ge`rement infe´rieure pour la premie`re simulation, ce qui est
consistent avec les e´tudes pre´ce´dentes ((Lyard, 1997)). Ainsi par la suite, le coefficient
de frottement ne sera double´ que dans la re´gion de l’AIS.
2.4.2 Comparaisons avec les courants in situ
Les courants de mare´e, tout comme ses e´le´vations, sont pe´riodiques : pour chaque
onde de mare´e leur intensite´ et leur direction varie tout au long du cycle de mare´e.
Pendant cette pe´riode les masses d’eau de´crivent des ellipses quasiment ferme´es (Fig
2.10). La pe´riodicite´ des courants de mare´e nous permet de comparer les courants issus
du mode`le a` ceux observe´s, bien que les pe´riodes d’observation et de mode´lisation soient
diffe´rentes.
Fig. 2.10 – Repre´sentation d’un ellipse de mare´e dans le cas d’une onde de pe´riode de
12h. A chaque heure I du cycle de mare´e le courant est dirige´ du centre de l’ellipse vers
le I e`me point du bord de l’ellipse. Le courant correspondant au de´but du cycle (temps
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Mode`le Me´thode 1 Me´thode 2 Observations
M2 K1 M2 K1 M2 K1 M2 K1
AMISOR
AIS 1 1.1 0.9 0.8 0.7 0.8 0.9 0.9 0.5
AIS 2 0.7 0.7 0.8 0.7 0.7 0.8 1.0 0.7
AIS 3 1.3 0.9 1.3 0.9 1.3 0.9 1.2 1.0
AIS 4 1.6 0.9 1.6 0.9 1.8 0.9 2.0 1.3
AIS 5 2.4 1.1 2.3 1.1 2.2 1.3 2.2 1.5
AIS 6 2.4 1.5 2.3 1.4 2.1 1.3 1.5 1.2
AIS 7 2.4 1.3 2.0 1.1 2.2 1.0 1.8 1.4
ULS 1 0.9 0.8 0.8 0.7 0.9 0.8 0.8 0.7
ULS 2 1.9 1.0 1.6 0.9 1.8 1.1 1.6 0.9
KEOPS
KEOPS 1 5.5 2.4 5.5 3.0 5.7 2.1 4.5 6.9
KEOPS 2 7.4 2.9 9.0 2.9 5.9 3.0 11.2 5.6
Tab. 2.4 – Comparaison des axes majeurs des ellipses de mare´e observe´es (cm.s−1) aux
axes majeurs mode´lise´s apre`s applications des diffe´rentes me´thodes.
la seconde me´thode est situe´ a` plus de 20 km du point de mesure alors que les ellipses de
mare´e sont tre`s variables en espace. Dans ce cas particulier, la comparaison des transports
reste alors la meilleure solution. Et cette comparaison appuie le fait que les diffe´rences
entre les ellipses de mare´e trouve´es pre´ce´demment e´taient dues a` des erreurs locales dans
la bathyme´trie utilise´e pour la simulation.
Dans cette partie nous avons compare´ le mode`le de mare´e aux observations dispo-
nibles d’e´le´vation et de courants pour e´valuer ses performances. A l’issue de ces compa-
raisons nous avons montre´ que celui-ci e´tait en tre`s bon accord avec les mesures in situ et
qu’il fournissait donc une bonne repre´sentation de la mare´e dans l’oce´an Indien Austral.
Nous allons maintenant confronter notre mode`le re´gional aux diffe´rents mode`les de mare´e
ge´ne´ralement utilise´ pour la correction des donne´es altime´triques afin de quantifier son
apport dans les re´gions coˆtie`res et hauturie`res.
2.4.3 Comparaisons avec les principaux mode`les de mare´e
En se basant sur l’e´tude effectue´e par (King et Padman, 2005) nous avons choisi
de comparer notre mode`le re´gional de mare´e avec deux mode`les globaux de mare´e
(FES2004 et TPXO7.0) et deux mode`les antarctiques (CADA00.10, CATS02.01). Nous
avons e´galement ajoute´ la dernie`re version du mode`le Global Ocean Tide (GOT4.7) qui
n’est pas encore parue dans la litte´rature. FES2004 ((Lyard et al., 2006)) est la dernie`re
version de FES (Finite Element Solution (Le Provost et al., 1998)). C’est une solu-
tion de mare´e globale calcule´e sur un maillage de type e´le´ments finis a` l’aide du mode`le
spectral de (Le Provost et Poncet, 1978) et de l’assimilation de donne´es. FES2004
assimile des donne´es satellites issues de T/P et ERS, et e´galement quatre donne´es in situ
dans notre re´gion d’e´tude dont le mare´graphe des Kerguelen. TPXO7.0 est un mode`le
global de mare´e sur une grille re´gulie`re de 0.25˚ × 0.25˚ assimilant les donne´es T/P et
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Jason dans l’e´quation de mare´e de Laplace ((Egbert et al., 1994)). CADA00.10 et
CATS02.01 ((Padman et al., 2002)) sont interpole´s sur une grille ayant une re´solution
de 0.25˚ en latitude et de 0.083˚ en longitude. Ce sont tous les deux des mode`les circum-
Antarctique qui incluent les cavite´s sous les plates-formes de glace et qui sont force´s
aux frontie`res ouvertes (56˚ S) par les e´le´vation issues de TPXO6.2. De plus CADA00.10
assimile des donne´es de T/P et des mesures in situ (mare´graphes et GPS) le long de la
coˆte antarctique et sur les plates-formes de glace.
Pour chaque mode`le nous avons compare´ les solutions de mare´e des quatre consti-
tuants principaux (M2, S2, K1, O1) aux jeux de donne´es dont nous disposions sur toute
la re´gion d’e´tude. Nous en avons de´duit l’erreur complexe σ, les re´sultats obtenus sont
pre´sente´s dans le tableau 2.6.
Dans ce tableau, nous n’avons pas pris en compte les quatre mouillages situe´s dans
la baie du Morbihan (Armor, Baie de l’Observatoire, Mayes, Saint-Malo). Dans cette
re´gion, il y a en effet des phe´nome`nes me´te´orologiques ayant une pe´riode proche de celle
des ondes diurnes (cf section 2.5) et qui biaisent le calcul de retard de phase de ces ondes.
Ce proble`me est re´solu pour le mare´graphe de Port-aux-Franc¸ais qui posse`de plus de 15
ans de donne´es, tandis que les quatre mouillages posse`dent 1 mois de donne´es, ce qui
n’est pas suffisant pour se´parer les composantes de mare´e diurnes du signal atmosphe´rique
quasi diurne pre´sent dans les donne´es de la Baie du Morbihan (cf section 2.4). Il faudrait
donc corriger les e´le´vations de ces mouillages des effets atmosphe´riques locaux avant
d’effectuer l’analyse harmonique. Cependant, les quatre mouillages situe´s au fond de la
Baie y ont e´te´ place´s il y a moins d’un an, et l’on ne posse`de pas de correction des effets
me´te´orologiques pour cette pe´riode. Nous pre´sentons ne´anmoins les statistiques obtenues
pour les diffe´rences d’e´le´vation et de phase entre les mouillages et le mode`les pour l’onde
M2 (Tab. 2.5).
Nous remarquons nettement l’apport de notre mode`le re´gional pour la mode´lisation
de la mare´e dans la Baie du Morbihan. Avec une erreur complexe combine´e de 0.8 cm
pour l’onde M2, il ame´liore de pre`s de 64% la deuxie`me meilleure solution, FES2004,
qui pourtant assimile les donne´es du mare´graphe de Port-aux-Franc¸ais, et de plus de
180% les solutions globales GOT4.7 et TPXO7.0. Cela est duˆ a` la re´solution accrue de
notre maillage dans cette re´gion et au travail effectue´ sur la bathyme´trie, qui permettent
tous deux de bien repre´senter la mare´e dans le Baie. Cependant, pour des raisons d’ho-
moge´ne´ite´, nous ne conside´rons pas ces quatre mouillages dans les statistiques suivantes
(Tab. 2.6).
MOG2D FES2004 TPXO7.0 GOT4.7 CADA00.10 CATS02.01
M2 0.81 1.33 2.30 2.86 - -
Tab. 2.5 – Erreur complexe (cm) entre les observations et le mode`le pour les quatre
mouillages situe´s au fond de la Baie du Morbihan (Armor, Baie de l’Observatoire, Mayes,
Saint-Malo) pour l’onde M2.
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La de´viation standard du mode`le par rapports aux donne´es T/P est infe´rieure a`
1 cm pour chaque constituant de mare´e ce qui prouve que chacun des mode`les est tre`s
pre´cis dans l’oce´an du large. Cela est duˆ en partie a` l’assimilation de donne´es en ce qui
concerne les mode`les globaux et circum-Antarctique. Ces re´sultats de´montrent e´galement
la qualite´ de notre mode`le sans assimilation dans ces re´gions.
Nous notons toutefois quelques diffe´rences entre le mode`le re´gional de mare´e et les
mode`les globaux pour la re´solution des ondes diurnes. En trac¸ant les cartes de diffe´rence
complexe entre les mode`les pour ces ondes (cf Annexe A), on aperc¸oit en effet des
diffe´rences sur le talus du plateau Kerguelen a` l’Est de Heard. Les diffe´rences complexes
aux points de croisement TP pour ces ondes sont le´ge`rement en faveur des mode`les
globaux. Il pourrait s’agir d’une onde pie´ge´e de plateau qui est mal reproduite par le
mode`le hydrodynamique, ou plutoˆt mal positionne´e a` cause d’une mauvaise bathyme´trie
a` cet endroit. Les ondes pie´ge´es de topographie sont ge´ne´re´es sur les forts gradients de
bathyme´trie aux abords des plateaux, et cre´ent des minima et maxima locaux de part et
d’autre du plateau. Si la position du talus est le´ge`rement de´place´e, alors le dipoˆle cre´e
par les e´le´vations de l’onde pie´ge´e l’est aussi, ge´ne´rant des erreurs locales dans le mode`le
de mare´e pour les ondes diurnes. Nous avons teste´ d’autres bathyme´tries mais toutes
donnent des erreurs similaires dans cette re´gion qui manque certainement de donne´es
bathyme´triques in situ. Une solution possible pour corriger de cet effet serait, a` plus
long terme, d’assimiler les ondes de mare´e aux points de croisement TP dans le mode`le
re´gional.
Le σ calcule´ pour les donne´es in situ est de l’ordre du centime`tre pour notre mode`le
re´gional ce qui n’est pas le cas pour les autres mode`les. Cependant la pre´cision des
solutions n’est pas uniforme dans la re´gion d’e´tude. Au Nord de 58˚ S les re´sultats sont
relativement cohe´rents avec les observations. Les diffe´rences les plus grandes sont pour les
donne´es situe´es autour des ıˆles Kerguelen, certainement parce qu’elles sont situe´es dans
des baies ou` les effets locaux (re´sonance, seiches) sont dominants. Dans notre mode`le
re´gional nous avons utilise´ un maillage haute re´solution pour repre´senter au mieux les
zones coˆtie`res et nous avons donne´ une attention particulie`re a` la bathyme´trie autour
des ıˆles Kerguelen. La combinaison de ces deux parame`tres nous a permis d’obtenir
des solutions de bonne qualite´ dans cette re´gion. Ainsi lorsqu’on calcule l’erreur com-
plexe combine´e σcomb avec les donne´es in situ au Nord de 58˚ S, la valeur obtenue pour
MOG2D/T-UGOm est infe´rieure de 11% au deuxie`me meilleur mode`le, FES2004, qui
assimile pourtant les donne´es du mare´graphe coˆtier de Kerguelen.
Les comparaisons avec les donne´es in situ autour de l’Antarctique prouvent elles aussi
la qualite´ du mode`le re´gional de mare´e. Cependant, le σcomb de cette re´gion est plus grand
que celui calcule´ sur toute la re´gion d’e´tude ce qui montre les difficulte´s de mode´lisation
aux hautes latitudes. Le mode`le est en tre`s bon accord avec les trois mare´graphes coˆtiers
antarctiques et les GPS situe´s au Nord de l’AIS (pour chaque constituant, σ est de
l’ordre du centime`tre) et est assez consistant avec les GPS du Sud de l’AIS (σ ≈ 3 cm).
L’erreur la plus large est obtenue pour le mare´graphe de Beaver Lake ou` les ampli-
tudes du mode`le et de l’observation diffe`rent le´ge`rement et l’on observe un de´phasage
de 20˚ pour les ondes semi-diurnes. Ceci explique les fortes RMS obtenues pour M2 et
S2 (|zobs − zmodel| = 7.2 cm pour M2 a` Beaver Lake). Ce de´phasage se retrouve dans les
autres mode`les et e´galement dans le mode`le re´gional de mare´e sous l’AIS de (Hemer
et al., 2006). Le chenal connectant Beaver Lake a` l’AIS a pourtant e´te´ modifie´ en se ba-
63
2.4. Validation du mode`le sur le signal de mare´e
sant sur des images Synthetic Aperture Radar (SAR) sachant que sa ge´ome´trie et celle du
lac e´taient responsables du de´phasage observe´. Cependant elles ne sont pas encore assez
pre´cises pour le mode`le qui est tre`s sensible a` ces dimensions (B. Galton-Fenzi, commu-
nication personnelle). Au final, au dela` de 58˚ S, notre mode`le re´gional de mare´e est 16%
meilleur que CADA00.10, le deuxie`me mode`le le plus pre´cis dans cette re´gion, alors que
ce dernier assimile les trois mare´graphes coˆtiers antarctiques et quatre GPS au Nord de
l’AIS. Par ailleurs notre mode`le est en meilleur accord avec les donne´es in situ que le
mode`le de mare´e sous l’AIS le plus re´cent ((Hemer et al., 2006)). Ces ame´liorations sont
dues principalement a` la nouvelle ge´ome´trie de la cavite´ cre´e pour ajuster au mieux la
bathyme´trie sous l’AIS entre les donne´es GPS et le mode`le MOG2D/T-UGOm dans les
endroits ou` nous ne disposions pas de donne´es bathyme´triques.
MOG2D FES2004 TPXO7.0 GOT4.7 CADA00.10 CATS02.01
M2
T/P 0.6 0.6 0.6 0.6
T/P S58˚ 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5
In situ 0.8 1.3 1.2 1.0
In situ N58˚ 0.7 1.2 1.2 1.0
In situ S58˚ 0.9 2.3 1.3 1.0 1.1 1.3
S2
T/P 0.6 0.6 0.6 0.6
T/P S58˚ 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5
In situ 0.7 1.2 1.0 0.8
In situ N58˚ 0.5 0.6 0.8 0.7
In situ S58˚ 1.0 2.2 1.5 1.1 1.3 1.5
K1
T/P 0.7 0.7 0.7 0.7
T/P S58˚ 0.7 0.6 0.7 0.6 0.7 0.7
In situ 0.7 1.2 0.8 0.9
In situ N58˚ 0.5 0.5 0.6 0.6
In situ S58˚ 1.0 2.2 1.2 1.4 1.0 1.3
O1
T/P 0.6 0.6 0.6 0.6
T/P S58˚ 0.6 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5
In situ 0.7 1.2 1.2 0.8
In situ N58˚ 0.5 0.5 0.6 0.5
In situ S58˚ 0.9 2.1 1.1 1.0 1.0 1.2
Tab. 2.6 – σ (en cm) pour chaque mode`le et pour diffe´rents jeux de donne´es. Les re´sultats
sont pre´sente´s pour les quatre ondes de mare´e principales.
T/P : 331 points de croisement T/P situe´s entre 35˚ S et 60˚ S, T/P S58˚ S : 60 points de
croisement situe´s entre 58˚ S et 60˚ S. In situ : toutes les donne´es in situ (54 sites). In situ
N58˚ : donne´es in situ au Nord de 58˚ S (46 sites). In situ S58˚ : donne´es in situ au dela`
de 58˚ S (18 sites).
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2.4.4 Conclusion
Les comparaisons avec les donne´es in situ et les donne´es satellite T/P prouvent que
les solutions de notre mode`le re´gional de mare´e sont plus pre´cises que celles issues des
mode`les globaux et circum-Antarctique assimilant ces donne´es dans la re´gion e´tudie´e.
Les re´sultats sont de tre`s bonne qualite´ dans l’oce´an du large pour chacun des mode`les,
mais la haute re´solution du maillage e´le´ments finis utilise´ et les travaux effectue´s sur
la bathyme´trie ont permis une meilleure repre´sentation de la mare´e en re´gion coˆtie`re.
Sous l’AIS nous avons obtenu une RMS complexe de 2 cm, cette valeur est certes plus
grande que celle obtenue dans l’oce´an du large (≈ 1 cm) mais elle apporte ne´anmoins une
ame´lioration significative des solutions de mare´e dans cette re´gion. Enfin nos solutions
ont e´te´ obtenues avec un mode`le sans assimilation de donne´es et nous pouvons donc
supposer que les solutions sont de bonnes qualite´ au dela` des observations utilise´es pour
la validation ce qui n’est pas le cas pour les mode`les assimilant ces donne´es. La pre´cision
des solutions obtenues dans l’oce´an profond comme en coˆtier de´montre la capacite´ du
mode`le a` ame´liorer notre connaissance de la mare´e lorsque la bathyme´trie et le trait de
coˆte utilise´s sont pre´cis.
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2.5 Validation de la simulation en re´ponse au vent
et a` la pression atmosphe´rique
Apre`s les mare´es, le forc¸age me´te´orologique, ge´ne´re´ par le vent et la pression at-
mosphe´rique, est ge´ne´ralement responsable de la plus grande contribution aux mouve-
ments de la surface oce´anique. Plusieurs processus oce´aniques caracte´ristiques se dis-
tinguent dans la re´ponse a` ce forc¸age, a` commencer par l’effet du barome`tre inverse (BI),
qui traduit la re´ponse isostatique de l’oce´an aux variations de pression atmosphe´rique :
le niveau de la mer diminue (respectivement augmente) d’environ 1 cm lorsque la pres-
sion croˆıt (respectivement de´croˆıt) de 1 mbar ((Jeyffreys, 1916), (Doodson, 1923),
(Wunsch et Stammer, 1997)). Par le passe´, les fluctuations de la pression sur la surface
des oce´ans e´taient mode´lise´e en utilisant l’approximation du BI ((Gill et Niiler, 1973),
(Chelton et Enfield, 1986)). Cette approximation implique que les gradients de hau-
teur de mer compense les gradients horizontaux des champs de pression atmosphe´rique
((Gill, 1982)). Cependant, la mode´lisation de cet effet, directement pre´visible par la
connaissance pre´cise des variations de pression atmosphe´rique, ne de´crit qu’une partie
de la re´ponse oce´anique au forc¸age me´te´orologique ((Carre`re et Lyard., 2003)) : il n’y
a pas de courants associe´s avec les gradients de hauteur de mer engendre´s par la pres-
sion atmosphe´rique. En re´alite´ des mouvements des masses d’eau sont engendre´s soit par
cette re´ponse statique, soit par l’action du vent, redistribuant ainsi l’e´nergie dans l’oce´an,
et ge´ne´rant une re´ponse dynamique d’amplitude ge´ne´ralement comparable a` celle due a`
l’effet du barome`tre inverse. Cependant, pour interpre´ter les observations du niveau de
la mer, il faut en distinguer les diffe´rents signaux qui les composent et leur signature.
Ainsi, il est ne´cessaire de corriger au mieux ces donne´es de la re´ponse barotrope haute
fre´quence de l’oce´an aux forc¸ages me´te´orologiques.
Dans cette partie nous mettons en place et validons la simulation re´gionale de re´ponse
de l’oce´an aux forc¸ages atmosphe´riques. Nous e´valuons d’abord la sensibilite´ du mode`le a`
ces forc¸ages, puis a` la pre´sence de glace saisonnie`re et permanente. Enfin, nous quantifions
l’apport du mode`le re´gional par rapport a` deux simulations globales effectue´es avec le
mode`le MOG2D/T-UGOm.
2.5.1 Influence des diffe´rents forc¸ages
Les sources d’erreurs principales pour le mode`le MOG2D/T-UGOm dans une confi-
guration de re´ponse aux forc¸ages atmosphe´riques proviennent des incertitudes sur ces
forc¸ages, sur la bathyme´trie ((Mourre, 2004)), ou encore sur les conditions aux limites.
Dans le chapitre 2.2 nous avons quantifie´ les erreurs de la re´ponse du mode`le barotrope
de mare´e aux incertitudes de bathyme´trie. Nous ne reconside´rons donc pas ici son impact
et par la suite nous utilisons la bathyme´trie ayant fournit les meilleurs re´sultats en terme
de statistiques pour les comparaisons du mode`le de mare´e avec les donne´es.
2.5.1.1 Forc¸ages atmosphe´riques
Deux types de forc¸ages atmosphe´riques ont e´te´ utilise´s pour quantifier l’impact de
ceux-ci sur les re´sultats du mode`le. Ils proviennent tous les deux du centre europe´en pour
les pre´visions me´te´orologiques (ECMWF) et contiennent les vitesses du vent a` 10 me`tres
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Fig. 2.13 – A gauche : donne´es du mare´graphe de Kerguelen corrige´es du mode`le re´gional
simuPV6h force´ avec les champs a` 6h (orange), du mode`le re´gional simuPV3h force´ avec
les champs a` 3h (rouge) et du barome`tre inverse (bleu). Les e´le´vations sont filtre´es entre
12h et 10j. Les amplitudes (cm) sont repre´sente´es pour le mois de juin 2001. A droite :
spectres associe´s (cm) pour des pe´riodes comprises entre 12h et 240h.
et la pression atmosphe´rique rapporte´e au niveau moyen des mers qui sont les parame`tres
utilise´s dans le cadre de la mode´lisation de la re´ponse barotrope haute fre´quence a` ces
forc¸ages. Ces champs sont interpole´s manie`re biline´aire sur le pas de temps du mode`le. Le
premier jeu de forc¸age est issu de la re´analyse ERA-40 qui couvre la pe´riode 1957-2002. Il
contient les champs de vitesse et de pression sur une grille re´gulie`re 1/2˚ analyse´s toutes
les 6h. Le second forc¸age, disponible a` partir de 2001, posse`de une re´solution au 1/4˚ .
Les champs sont analyse´s toutes les 6 heures (00 UTC, 06 UTC, 12 UTC, 18 UTC) et
contiennent e´galement des pre´visions a` 3h/9h et 15h/21h calcule´s a` partir des champs
analyse´s a` 0h et 12h respectivement.
Pour e´valuer l’influence des forc¸ages nous avons re´alise´ deux simulations sur l’anne´e
2001 ayant pour seule diffe´rence en entre´e le champ de forc¸age utilise´. La simulation
utilisant les champs a` 6h et au 1/2˚ (respectivement 3h, 1/4˚ ) est note´e simuPV6h (res-
pectivement simuPV3h). Les sorties du mode`le ont e´te´ compare´es avec les 6 mare´graphes
coˆtiers de la zone d’e´tude (Kerguelen, Crozet, Saint-Paul, Davis, Mawson et Zhong-
shan). Dans le cadre des comparaisons du mode`le force´ par les champs atmosphe´riques
avec les donne´es mare´graphiques, chaque mare´graphe a e´te´ pre´alablement corrige´ de
la mare´e a` l’aide d’une pre´diction de mare´e effectue´e avec 76 ondes (ondes longues
pe´riodes comprises). Ces ondes ont e´te´ de´termine´es avec une analyse harmonique des
se´ries temporelles. La figure 2.13 repre´sente les e´le´vations du mare´graphe de Kerguelen
corrige´es du mode`le force´ avec les diffe´rents champs ECMWF d’une part et corrige´es
du BI d’autre part. Nous remarquons tout d’abord l’apport de la correction dynamique
du mode`le par rapport a` l’approximation statique du BI. La prise en compte des effets
dynamiques permet une meilleure re´ponse de l’oce´an aux forc¸ages atmosphe´riques pour
des pe´riodes comprises entre 0.5j et 10j (pe´riode non filtre´e), et ceux pour toutes les
gammes de fre´quence (Fig. 2.13, droite). La figure 2.13 permet surtout de mettre en
67
2.5. Validation de la simulation en re´ponse aux forc¸ages atmosphe´riques
e´vidence l’impact de la re´solution des forc¸ages atmosphe´rique sur les sorties de mode`le :
avec les champs a` 3h au 1/4˚ , les amplitudes du signal observe´ corrige´ du mode`le sont
globalement plus faibles. Une re´solution plus fine des champs atmosphe´riques permet
donc une meilleure repre´sentation de la re´ponse de l’oce´an a` ces forc¸ages. Cela est duˆ
a` une meilleure re´ponse du mode`le force´ par les champs plus haute re´solution spatio-
temporelle pour les tre`s courtes pe´riodes (entre 0.5j et 3j) comme le montre des spectres
des diffe´rences entre les donne´es du mare´graphe de Kerguelen et les re´ponses barotropes
aux diffe´rents forc¸ages (Fig. 2.13, gauche). Pour les mare´graphes de Saint-Paul, Davis et
Zhongshan, cet apport est assez peu significatif. Pour les stations de Kerguelen, Crozet
et Mawson, la variance corrige´e du mode`le utilisant les forc¸ages plus haute re´solution
est re´duite de ≈ 3%, duˆ a` une re´ponse dynamique aux vents plus importante dans ces
re´gions.
2.5.1.2 Influence de la glace permanente et saisonnie`re
Le mode`le permet de prendre en conside´ration la couverture de glace saisonnie`re dans
les simulations force´es par les champs atmosphe´riques : lorsqu’il y a pre´sence de glace,
le coefficient de frottement est double´ pour tenir compte des frottements a` l’interface
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Fig. 2.14 – A gauche : moyenne de la couverture de glace sur l’anne´e 2002. La valeur
1 correspond a` 100% de pre´sence de glace, soit de la glace permanente. A droite : va-
riance (cm2) entre le mode`le et les mare´graphes coˆtiers antarctiques pour les pe´riodes
comprises entre 0,5 jours et 20 jours en fonction du taux de couverture de glace calcule´
a` partir des donne´es NSIDC ((Comiso, 2004)). La figure du haute est la somme pour
les trois mare´graphes antarctiques, tandis que la figure du bas pre´sente les statistiques
pour chacun des mare´graphes se´pare´ment.
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noeuds ou` il y a pre´sence de glace, et le nombre de jours par an ou` cette glace est
pre´sente. Il fait ensuite e´voluer la glace de manie`re saisonnie`re d’apre`s une anne´e type
calcule´e avec les donne´es IceSat ((Gloersen et al., 1992)).
Pour quantifier l’impact de la couverture de glace nous avons effectue´ plusieurs simu-
lations prenant en compte un taux de glace saisonnie`re a` chaque fois diffe´rent. Pour cela,
nous avons effectue´ plusieurs simulations (simuPVAIS, X%) dans lesquelles la couche de
glace est permanente sous l’AIS, et le taux de glace saisonnie`re est supe´rieur ou e´gal a`
X% par an (un taux de glace saisonnie`re de 100% correspond donc a` une glace perma-
nente). La figure 2.14 repre´sente la moyenne de la couverture de glace sur l’anne´e 2002
(anne´e sur laquelle les tests sont effectue´s), et donc a` la simulation simuPVAIS, 0% ou`
l’on conside`re toute la couverture de la glace saisonnie`re. Nous avons calcule´ les variances
entre les trois mare´graphes coˆtiers antarctiques et le mode`le. La figure 2.14 repre´sente
l’e´volution de la variance entre le mode`le (simuPVAIS, X%) et les observations cumule´e
sur les mare´graphes autour de l’Antarctique pour les pe´riodes comprises entre 0, 5 jours
et 20 jours.
Nous notons tout d’abord que la somme des variances est largement influence´e par
la variance entre le mode`le et le mare´graphe de Zhongshan qui semble plus sensible a` la
prise en compte de la couverture de glace. Toutefois, la diffe´rence entre le minimum de
variance cumule´e et son maximum est a` peine supe´rieure au millime`tre. Nous pouvons
donc conside´rer que, malgre´ au minimum local pour 0% de couverture de glace, la glace
saisonnie`re n’a aucune influence sur les re´sultats du mode`le. Dans la suite de l’e´tude
de la re´ponse du mode`le aux forc¸ages atmosphe´riques nous prendrons en conside´ration
la glace permanente sous l’AIS, car les frottements entre l’oce´an et la plate-forme sont
non ne´gligeables dans cette re´gion, mais nous ne conside´rerons pas la pre´sence de glace
saisonnie`re car ces effets ne sont pas significatifs sur le mode`le.
2.5.2 Comparaisons avec les courants in situ
La comparaison des courants issus du mode`le avec les courants in situ est bien plus
complexe pour l’e´tude de la re´ponse de l’oce´an aux forc¸ages atmosphe´riques que pour
celle de la re´ponse a` la mare´e. En effet, dans l’oce´an, les courants de mare´e sont uniformes
sur toute la colonne d’eau alors que les courants en re´ponse aux forc¸ages atmosphe´riques
sont inhomoge`nes : ils sont tre`s intenses dans les couches superficielles de l’oce´an et sont
beaucoup plus faibles dans les couches plus profondes. Cependant, dans le mode`le ba-
rotrope, les courants sont moyenne´es sur toute la profondeur et sont donc homoge`ne le
long de la colonne d’eau. Pour comparer les courants observe´s avec ceux issus du mode`le,
il faut d’abord retirer les courants de mare´e dans les observations a` l’aide d’un analyse
harmonique, et ensuite moyenner les courants re´siduels sur toute la colonne d’eau pour
effectuer une comparaison consistante avec les courants mode´lise´s. Pour cela il faut donc
que, pour chacune des positions des donne´es, il y ait suffisamment de cellules d’observa-
tion suivant la profondeur pour bien repre´senter la colonne d’eau. En particulier, il est
ne´cessaire d’avoir un bon e´chantillonnage des couches superficielles de l’oce´an, la` ou` les
forc¸ages atmosphe´riques influent le plus sur la dynamique de l’oce´an. Ainsi en moyen-
nant les courants observe´s sur toute la profondeur, on obtient des vitesses comparables a`
celles fournies en sortie par le mode`le qui sont elles homoge`nes sur toute la profondeur.
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Fig. 2.15 – De´composition en ondelette du module des courants observe´s (gauche) et
mode´lise´s (droite). Les re´sultats sont montre´s a` partir du 01/01/2005 pour une dure´e de
230 jours. La pe´riode correspondant a` 20 jours est superpose´e en blanc. On conside`re
que pour des pe´riodes plus petites que 20 jours le signal est principalement barotrope.
Pour les courantome`tres de´ploye´s dans le cadre du projet AMISOR, chaque couran-
tome`tre posse`de entre une et cinq cellules d’observation re´parties le long de la colonne
d’eau. Cet e´chantillonnage est donc insuffisant pour pouvoir effectuer des comparaisons
avec le mode`le. En ce qui concerne les deux ADCP positionne´es pendant la campagne
KEOPS, ils posse`dent 46 cellules d’enregistrement tous les 10 m. Cependant les me-
sures effectue´es sur le talus du plateau Kerguelen commencent a` 110 m de profondeur et
ne repre´sentent donc pas les effets lie´s aux forc¸ages atmosphe´riques dans les premie`res
couches de l’oce´an, la` ou` ils sont tre`s importants. Nous re´duisons donc notre comparai-
son avec le courantome`tre situe´ sur le plateau de Kerguelen (ADCP1, Fig. 2.2, droite).
Pour cet ADCP, il n’y a plus de cellule d’enregistrement au dela` de 453 m. Nous avons
donc fait l’approximation qu’entre cette profondeur et le fond de l’oce´an les courants
e´taient les meˆmes que ceux mesure´s pour la cellule la plus profonde. Pour que les com-
paraisons soient consistantes, nous avons applique´ un filtre passe-bande entre 12 heures
et 20 jours (on suppose qu’un tel filtre permet de retirer la composante barocline du
signal) aux courants observe´s et mode´lise´s. Nous obtenons une de´viation standard de
0, 49 m.s−1 et une moyenne de 0, 80 cm.s−1 pour les observations. Les valeurs obtenues
pour les courants du mode`les filtre´s de la meˆme manie`re (0, 45 cm.s−1 et 0, 73 cm.s−1)
est du meˆme ordre de grandeur. La figure 2.15 repre´sente une de´composition en onde-
lettes du module des courants observe´s et mode´lise´s sans aucun filtre temporel. Les deux
signaux pre´sentent de forts niveaux d’e´nergie pour les pe´riodes plus petites que 20 jours
et semblent moins e´nerge´tiques pour les pe´riodes plus grandes. Le mode`le repre´sente
correctement les e´ve`nements fortement e´nerge´tiques a` 120 jours et a` 200 jours pour les
pe´riodes plus petites que 20 jours, i.e. pour les pe´riodes ou` la dynamique est suppose´e
eˆtre principalement barotrope. Au dela` de 20 jours, le mode`le ne peut pas repre´senter la
partie barocline du signal, ce qui explique les diffe´rences observe´es. Malgre´ la difficulte´
que cela repre´sente de comparer les vitesses simule´es par un mode`le barotrope force´e par
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de champs me´te´orologiques et les vitesses observe´es, la figure 2.15 met en e´vidence la
capacite´ du mode`le a` bien reproduire les courants barotropes mesure´s.
2.5.3 Comparaisons avec les mode`les globaux et l’approxima-
tion du barome`tre inverse
Pour mettre en e´vidence l’apport du mode`le re´gional pour la re´ponse de l’oce´an aux
forc¸ages me´te´orologiques, nous l’avons compare´ avec l’approximation du barome`tre in-
verse et deux mode`les globaux MOG2D/T-UGOm. Le premier, note´ MR pour re´solution
me´dium, est constitue´ de 84400 mailles de type e´le´ment fini et est force´ avec les champs
ECMWF a` 6h ((Carre`re et Lyard., 2003)). Le second (HR), re´alise´ au cours de cette
the`se, posse`de une re´solution accrue (plus de 247000 mailles) et est force´ avec les champs
atmosphe´riques plus haute re´solution a` 3h. Le tableau 2.7 synthe´tise les comparaisons
statistiques de la variance du signal observe´ non corrige´, corrige´ du barome`tre inverse
(BI) calcule´ avec les forc¸ages ECMWF a` 3h, corrige´ du mode`le global MR, corrige´ du
mode`le global HR et corrige´ de notre mode`le re´gional. Les re´sultats sont calcule´s pour
la gamme de pe´riode comprises entre 12h et 20j pour ne garder que la composante ba-
rotrope contenue dans les observations et les statistiques sont calcule´es sur l’anne´e 2002.
Pour la totalite´ des stations le mode`le re´gional permet une meilleure description
de la re´ponse de l’oce´an au forc¸age atmosphe´rique que l’approximation du BI. Pour
le mare´graphe de Port-aux-Franc¸ais, la correction du BI re´duit la variance de 79% et le
mode`le la re´duit de 95%. Autour de l’Antarctique, la correction du mode`le re´duit de pre`s
de 10% la variance du signal corrige´ du BI. Dans ces deux cas ou` les effets dynamiques
du forc¸age atmosphe´rique sont importants, on met ainsi en e´vidence l’apport du mode`le
pour la description de l’oce´an aux forc¸ages me´te´orologiques compare´e a` l’approximation
du BI. Par ailleurs, notons que la solution du mode`le se distingue peu de la re´ponse au
BI pour le mare´graphe de Saint-Paul qui est une station soumise a` des vents plus faibles
et a` de plus variations de la pression atmosphe´rique.
Signal Signal corrige´ avec :
total non Barome`tre Global Global Re´gional
corrige´ Inverse MR (3h) HR (6h) (6h)
Kerguelen 102.3 21.4 12.7 6.9 4.9
Crozet 56.4 16.2 15.8 13.6 13.4
Saint Paul 54.3 12.9 10.8 9.6 9.6
Davis 74.8 11.0 7.4 9.8 5.3
Mawson 72.1 11.3 5.3 3.5 3.5
Zhongshan 64.9 10.7 5.5 5.4 4.4
Tab. 2.7 – Variance (cm2) pour les diffe´rents mare´graphes coˆtiers avant et apre`s correc-
tion. Les re´sultats sont expose´s pour de pe´riodes comprises entre 0,5 et 20 jours pour
l’anne´e 2002.
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Fig. 2.16 – Amplitudes de la variabilite´ haute fre´quence pour les observations non cor-
rige´es (noir), corrige´es du mode`le global force´ avec les champs a` 6h (bleu) , du mode`le
global (jaune) et re´gional (rouge) force´ avec les champs a` 3h et du barome`tre inverse
(vert). Amplitudes en cm.
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Les statistiques obtenues s’expliquent par le fait que : (1) la mode´lisation dynamique
des effets barotrope en re´ponse aux forc¸ages atmosphe´riques offre une meilleure descrip-
tion que la re´ponse statique du barome`tre inverse, (2) les forc¸ages atmosphe´riques plus
haute re´solution permettent une meilleure mode´lisation de la re´ponse de l’oce´an a` ces
forc¸ages, (3) la mode´lisation re´gionale permet une meilleure repre´sentation de ces effets.
La figure 2.16 permet d’illustrer l’apport du mode`le re´gional par rapport au BI et aux
mode`les globaux. Elle repre´sente l’e´volution des amplitudes des donne´es non corrige´es et
corrige´es dans la bande des hautes fre´quences. Les amplitudes ont e´te´ filtre´es entre 0.5 et
20 jours, ce qui permet de s’affranchir des processus baroclines contenus dans les observa-
tions et qui ne sont pas mode´lise´s par MOG2D/T-UGOm. Elles ont alors e´te´ filtre´es avec
un filtre passe-bas pour enlever le bruit dans le signal, le tout selon la formule suivante :







On remarque que toutes les corrections, statiques ou dynamiques, re´gionales ou glo-
bales, re´duisent significativement l’e´nergie haute fre´quence contenue dans les observa-
tions. Cependant aux mare´graphes de Kerguelen et de Mawson, les e´le´vations issues des
mode`les dynamiques expliquent une plus grande partie du signal observe´ dans les hautes
fre´quences que le BI. Au contraire, sur le fort e´ve`nement e´nerge´tique qui apparaˆıt a` la
fin d’octobre 2001 dans les donne´es des mare´graphes de Davis et Zhongshan, la correc-
tion du BI est plus efficace que celles des mode`les globaux ; les effets du mode`le re´gional
sont, quant a` eux, similaires a` ceux du BI pour cet e´ve`nement. Le mode`le re´gional per-
met donc de mieux re´duire l’e´nergie haute fre´quence contenue dans les donne´es et cette
re´duction reste stable dans le temps, meˆme lors de pe´riodes fortement e´nerge´tiques.
Son apport par rapport au mode`le global MR s’explique notamment par l’utilisation de
champs atmosphe´riques plus haute re´solution. Le fait que le mode`le re´gional fournissent
de meilleurs re´sultats que le mode`le global haute re´solution utilisant les meˆme champs
atmosphe´riques s’explique par le fait que la bathyme´trie a e´te´ localement rege´ne´re´e pour
notre mode´lisation. Dans la baie du Morbihan, cela s’explique aussi par la meilleure
re´solution du maillage qui permet de mieux repre´senter la ge´ome´trie de la baie. (Fig.
2.17).
Fig. 2.17 – Extrait du maillage global haute re´solution (gauche) et re´gional (droite) dans
de la baie du Morbihan. La ge´ome´trie de la baie est repre´sente´e par 4 mailles dans le
mode`le global contre plus de 2000 mailles dans le mode`le re´gional.
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Les e´carts persistants entre les sorties du mode`le et les observations peuvent eˆtre
explique´s par :
– les incertitudes dans les forc¸ages atmosphe´riques, notamment dans les re´gions de
fortes latitudes, et leur re´solution spatiale et temporelle encore assez faible,
– les erreurs, meˆme faibles, dans la bathyme´trie ((Mourre et al., 2004)),
– les limitations dues a` la repre´sentation barotrope de l’oce´an qui ne rend pas compte
de tous les processus observe´s dans les donne´es.
Malgre´ cela, nous pouvons conclure sur le fait que le mode`le re´gional repre´sente conve-
nablement la re´ponse barotrope haute fre´quence de l’oce´an aux effets me´te´orologiques.
2.5.4 Apport du mode`le re´gional sur la re´solution de la dyna-
mique
Au cours des anne´es 2007-2008, plusieurs mouillages ont e´te´ place´s autour des coˆtes
des ıˆles Kerguelen, et plus particulie`rement dans la baie du Morbihan (Fig. 2.18). Ces
mouillages ont la particularite´ d’avoir une tre`s faible pe´riode d’e´chantillonnage (2min).
Le spectre des e´le´vations de ces derniers indique la pre´sence d’une onde a` 4.2h (Tab.
2.8). Pour voir si les mode`les pouvaient reproduire cette dynamique, nous avons effectue´
une mode´lisation globale HR et re´gionale sur 10 jours (de´but Janvier 2005) avec un






Fig. 2.18 – Positions et noms des mouillages ayant un enregistrement toutes les deux
minutes.
Nous remarquons tout d’abord que la re´solution trop faible du mode`le global ne per-
met pas d’effectuer d’extraction a` Armor. A part pour cette station, l’analyse des deux
simulations montre e´galement des amplitudes distinctes a` 4.2h. Les amplitudes repro-
duites par le mode`le re´gional sont assez proches de celles observe´es pour les mouillages
situe´s a` la Baie de l’Observatoire, a` Mayes et Armor. Elle est cependant sous-estime´e de
50% a` Saint-Malo. Malgre´ cela, le mode`le re´gional reproduit beaucoup mieux les ampli-
tudes observe´es a` 4.2h que le mode`le global. Nous avons calcule´ les amplitudes et phases
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a` 4.2h pour les deux mode`les dans la baie du Morbihan. Les re´sultats sont repre´sente´s
sur la figure 2.19. Dans le mode`le re´gional on voit un intensification des e´le´vations pour
l’onde a` 4.2h a` l’entre´e de la baie. Ces amplifications sont accompagne´es d’un brusque
changement de phase.
Donne´es in situ Mode`le re´gional Mode`le global
Mayes 0.81 0.66 0.11
Armor 1.50 1.05 -
Saint-Malo 1.24 0.60 0.37
Baie de l’Observatoire 0.86 0.60 0.12
Tab. 2.8 – Amplitudes (cm) du spectre du signal a` 4.2h.
Les sche´mas d’amplitude et de phase de l’onde a` 4.2h laisse penser que le phe´nome`ne
observe´e est une onde de re´sonance ou une onde de seiche lie´e aux grandeur caracte´ristiques
de la Baie du Morbihan. Cette hypothe`se est renforce´e par le fait que l’onde n’est pas
pre´sente dans les donne´es du mouillage de Fleuriais, situe´ dans une bais du Nord des ıˆles
Kerguelen. Un mode`le simple de re´sonance de bassin est une onde stationnaire ayant un
noeud a` l’entre´e de la baie et un ventre au fond de celle-ci. Ce mode est en fait le mode
fondamental (mode dominant), dont la pe´riode T0 est 4 fois le temps de trajet entre la







ou` dx est la distance depuis le fond de la baie (p0) jusqu’a` l’entre´ de sa baie (p1), et
c(x) est la vitesse de l’onde. Dans le cas des ondes shallow water c(x) =
√
(gH(x)). En
sche´matisant simplement la Baie du Morbihan comme un bassin de longueur L de 33 km
et de profondeur moyenne H = 35 m, on obtient une pe´riode de seiche de 3.9h qui est
tre`s proche de la pe´riode de 4.2h observe´e dans les orties du mode`le re´gional et dans
les donne´es des mouillages. La mode´lisation re´gionale, contrairement a` la mode´lisation
globale, a donc permis de reproduire l’onde a` 4.2h pre´sente dans les donne´es.
2.5.5 Conclusion
Nous avons donc mis en place et valide´ un mode`le re´gional dans l’oce´an Indien Aus-
tral de re´ponse barotrope de l’oce´an aux forc¸ages atmosphe´riques. Ce mode`le offre une
meilleure description que l’approximation du barome`tre inverse et que les mode`les glo-
baux MR ((Carre`re et Lyard., 2003)) et HR mis en place dans le cadre de cette
the`se. Cela s’explique par le fait que (1) la mode´lisation barotrope permet de repro-
duite les effets statiques et dynamiques engendre´s par le forc¸age me´te´orologique, (2) les
forc¸ages atmosphe´riques plus haute re´solution permettent une meilleure mode´lisation
de la re´ponse de l’oce´an a` ces forc¸ages, (3) la mode´lisation re´gionale, par le biais d’un
maillage plus haute re´solution, permet une meilleure repre´sentation de ces effets. Toutes
ces ame´liorations combine´es, la mode´lisation re´gionale permet alors de re´duire l’e´nergie
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haute fre´quence contenue dans les observations et de mieux repre´senter les e´le´vations
observe´es par les mare´graphes.
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3.1 Simulation de mare´e de re´fe´rence
Une simulation utilisant les meilleurs parame`tres de´crits dans la section 2.3 a e´te´
effectue´e. Les e´le´vations de cinq ondes semi-diurnes (M2, S2, K2, N2, 2N2), quatre ondes
diurnes (K1, O1, P1, Q1) et trois ondes longues pe´riodes (Mf , Mm, Mtm) ont e´te´ force´es
aux frontie`res ouvertes a` partir de la solution globale FES2004 ((Lyard et al., 2006)).
Chacune de ces composantes a e´te´ obtenue a` l’aide d’une analyse harmonique au bout
d’un an de simulation afin de bien se´parer chacune des ondes mode´lise´es. Par ailleurs six
ondes non line´aires non force´es aux frontie`res ont e´te´ re´solues pas analyse harmonique
(M4, MS4, MN4, S4, N4, MKS2) et huit ondes de mare´e ont e´te´ re´solues par la me´thode
des admittances (L2, Mu2, Nu2, R2, T2, E2, J1, La2). Dans cette partie nous analysons
les solutions de mare´e dans l’oce´an Indien Austral. Cette analyse passe par l’e´tude des
e´le´vations et des courants de mare´e et se termine par un bilan de l’e´nergie de mare´e dans
la re´gion d’e´tude.
3.1.1 E´le´vations de mare´e
La variabilite´ de l’e´le´vation due a` la mare´e peut eˆtre caracte´rise´e par la de´viation
standard des e´le´vations de mare´e h somme´es sur tous les constituants. Cette valeur ne
prend pas en conside´ration les phases des diffe´rentes ondes de mare´e mais permet de
donne´es des informations robustes sur les zones de fortes variabilite´ des e´le´vations de
mare´e. Cette grandeur, note´e σmaree, est calcule´e de la manie`re suivante en chaque point





Ge´ne´ralement, la diffe´rence entre les minima et les maxima conse´cutifs de mare´e est
de l’ordre de 2σmaree ((Padman et al., 2002)). La figure 3.1 repre´sente σmaree sur le
domaine d’e´tude. Sa distribution peut eˆtre divise´e en plusieurs parties : une re´gion de
faible amplitude de mare´e a` l’Ouest du plateau des Kerguelen, une re´gion de plus fortes
amplitudes a` l’Est du plateau et le long de la coˆte Antarctique, elle meˆme subdivise´e en
deux parties avec un minimum local a` l’Est de Fawn Trough, et deux re´gions de fortes
amplitudes que sont l’AIS (σmaree ≈ 66 cm) et l’Est des ıˆles Kerguelen avec un maximum
de 62 cm. Cette re´partition de la mare´e peut eˆtre explique´e par celle de ses principaux
constituants (M2, S2, K1, O1) qui repre´sentent plus de 80% de la variabilite´ due a` la
mare´e ((Le Provost, 2001)). Nous re´duisons donc notre e´tude a` celle des ces quatre
ondes principales de mare´e par la suite.
Les structures principales de l’onde M2 (Figure B.1, annexe B) sont conformes a` celles
des solutions existantes dans la litte´rature ((Le Provost et Lyard, 1993), (Padman
et al., 2002)). La distribution de l’onde M2 est domine´e par deux points amphidromiques,
l’un situe´ au Nord Ouest des ıˆles Kerguelen, a` une distance de 8 km de l’ˆıle principale
((Le Provost et Lyard, 1993)), et l’autre situe´ a` l’Ouest de l’Amery Ice Shelf, le
long de la coˆte Antarctique ((Padman et al., 2002)). Dans la partie Nord du plateau des
Kerguelen, la circulation s’effectue dans le sens trigonome´trique autour des ıˆles Kerguelen.
Les amplitudes a` l’Est des ıˆles sont tre`s fortes et s’amplifient dans la baie du Morbihan
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Fig. 3.1 – Distribution de la de´viation standard des e´le´vation de mare´e (en me`tres). En
noir : position des deux points amphidromiques de M2.
pour y atteindre un maximum de 55 cm. Dans la partie Nord-Est de la re´gion d’e´tude,
autour des ıˆles Amsterdam et Saint-Paul, les amplitudes augmentent e´galement pour
parvenir a` des valeurs supe´rieures a` 40 cm. Autour de l’Antarctique, dans une zone
de´limite´e a` l’Ouest par le point amphidromique et a` l’Est par la limite du domaine, l’onde
M2 se propage en direction de l’Est. Sous l’AIS les amplitudes s’amplifient fortement et
passent d’environ 20 cm a` l’entre´e de la cavite´ a` plus de 30 cm a` son extre´mite´ Sud,
soit plus de 10 cm sur une distance de 600 km. Les isolignes de phase de mare´e sont
quasiment paralle`les dans la partie Nord de cette re´gion, ainsi la mare´e se propage comme
une onde progressive et la ce´le´rite´ C de l’onde de mare´e est e´quivalente a` celle d’une onde
de gravite´ en eau peu profonde soit C =
√
gh. La distance entre les isolignes de 1˚ y est
d’environ 13 km, se qui correspond bien a` la hauteur de colonne comprise entre 300 m
et 800 m dans cette re´gion.
La distribution ge´ne´rale de l’onde S2 (Figure B.2, annexe B) diffe`re de celle de l’onde
M2. Elle reste assez proche dans certaines re´gions, comme autour des ıˆles Kerguelen ou`
l’on retrouve un point amphidromique a` l’Est de l’ˆıle principale et des maxima d’ampli-
tudes a` l’Ouest avec une amplification de celles-ci dans la Baie du Morbihan. Au Nord
de l’ˆıle Crozet et autour des ıˆles Saint-Paul et Amsterdam les structures des deux ondes
sont e´galement assez similaires avec une distribution des minima et maxima d’amplitude
identique et une augmentation des amplitudes au Nord-Est de la re´gion d’e´tude. Cepen-
dant les structures de S2 sont tre`s diffe´rents de celles de M2 au Sud-Ouest du plateau
des Kerguelen et le long du continent Antarctique. Dans ces re´gions, la mare´e S2 est
fortement influence´e par la pre´sence d’un point amphidromique situe´ a` 63˚ 15E/58˚ 95S.
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Sa position permet la propagation d’Est en Ouest le long de la coˆte Antarctique. Enfin
cette onde e´volue de la meˆme manie`re que M2 sous l’AIS, avec des variations similaires
en amplitude et en phase.
La distribution de l’onde principale diurne K1 (Figure B.6, annexe B) diffe`re forte-
ment de celle des ondes semi-diurnes sur le domaine. Au Nord de 58˚ S les amplitudes
sont assez faibles et ne de´passe pas les 10 cm. Au dela` de l’aspect uniforme de la mare´e
dans cette re´gion, on discerne des structures complexes sur la partie Nord du plateau
des Kerguelen. On distingue un minimum local duˆ a` un point amphidromique a` l’Ouest
des ıˆles Kerguelen, deux autres minima au Nord de ce point et a` l’Ouest des ıˆles et deux
maxima locaux sur la coˆte Est des ıˆles Kerguelen et Heard. Au Sud de cette latitude et
au fur et a` mesure que l’on s’approche des coˆtes Antarctiques, les amplitudes de K1 aug-
mentent suivant des isolignes paralle`les dont la disposition est quasiment zonale. Dans le
Sud de la re´gion d’e´tude, l’onde K1 joue d’ailleurs un roˆle dominant dans la variabilite´
de surface due a` la mare´e (plus de 45% au Sud de 60˚ ). Cependant l’amplification de
la mare´e K1 sous l’AIS est moins importante que celle des ondes semi-diurnes et son
amplitude a` l’extre´mite´ Sud de la plate-forme de glace est le´ge`rement infe´rieure a` celle
de M2 et S2, alors qu’elle est supe´rieure de 5 cm et 6 cm respectivement au niveau du
front.
Les e´le´vations de O1 (Figure B.7, annexe B) sont assez similaires a` celles de K1,
surtout dans la moitie´ Sud de la re´gion d’e´tude. Au Nord Ouest, il y a un minimum
autour duquel s’effectue la distribution de la mare´e dans cette re´gion. Sur toute la re´gion
Ouest des ıˆles Kerguelen et Heard les isolignes de mare´e forment une structure a` tendance
zonale et, passe´ ces deux ıˆles, les isolignes bifurquent vers le Nord.
3.1.2 Courants de mare´e
3.1.2.1 Ellipses de mare´e
Les variations des e´le´vations de mare´e ge´ne`rent des flux et reflux de masses auxquels
sont associe´s les courants de mare´e. Ces courants peuvent eˆtre repre´sente´s a` l’aide de
leurs constantes harmoniques caracte´rise´es par les vitesses me´ridiennes et zonales, ou a`
l’aide des ellipses de mare´e parame´tre´es par le demi-axe majeur, le demi-axe mineur,
l’angle d’inclinaison, et le de´phase par rapport au me´ridien de Greenwhich.
La distribution des ellipses de mare´e des ondes semi-diurnes M2 et S2 et des ondes
diurnes K1 et O1 e´tant tre`s similaires, nous ne de´crivons que celles des ondes principales
M2 et K1 dans cette section. Leurs ellipses de mare´e ainsi que les maxima d’amplitude de
courants (i.e. les demi-axes majeurs des ellipses de mare´e) sont repre´sente´s sur la figure
3.2.
Sur ces deux figures, le segment a` l’inte´rieur de l’ellipse repre´sente la direction du
vecteur courant lorsque l’e´le´vation de mare´e est maximale (e´tat de pleine mer). Lorsque
ce segment est situe´ le long du demi-axe majeur, la vitesse de mare´e est maximale au
moment de pleine mer et l’onde de mare´e est une onde progressive se propageant dans la
direction du segment. Au contraire, lorsque le segment a la meˆme direction que le demi-
axe mineur, les courants et les e´le´vations de mare´e sont de´phase´es de π/2 et il s’agit alors
d’une onde stationnaire dirige´e selon l’axe principal ((Hatayama et al., 1996)).
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TAAF les courants sont supe´rieurs a` 10 cm.s−1, et les valeurs maximales de unorm sont
situe´es autour des ıˆles Crozet et Kerguelen ou` elles de´placent 67 cm.s−1 et 78 cm.s−1
respectivement.
3.1.2.2 Courants re´siduels de mare´e
Les courants induits par la mare´e ne sont pas parfaitement cycliques. Apre`s chaque
mouvement des masses d’eau au cours d’un cycle de mare´e (flux et reflux), l’eau de´place´e
ne revient pas exactement a` son point d’origine : il subsiste alors un courant re´siduel de
mare´e. L’oscillation suivante la de´place alors encore un peu plus et le courant re´siduel
engendre ainsi un transport des masses d’eau a` long terme.
La figure 3.4.a repre´sente les courants re´siduels de mare´e dans notre re´gion d’e´tude.
Leur distribution est fortement lie´e a` la bathyme´trie. Ainsi les courants re´siduels les plus
intenses se retrouvent dans les re´gions de forts gradients bathyme´triques : le long de la
marge continentale Antarctique, le long de la dorsale Sud-Ouest Indienne et autour du
plateau des Kerguelen, et e´galement dans les re´gions d’eaux peu profondes : autour des
ıˆles Crozet, Saint-Paul et Amsterdam, dans la partie Nord du plateau des Kerguelen ou`
elles peuvent atteindre 14 cm.s−1, et sous l’AIS. Cette corre´lation entre la bathyme´trie et
les amplitudes de courants re´siduels est aussi nettement visible a` plus petite e´chelle. En
zoomant sur la partie Nord du plateau des Kerguelen (Fig. 3.4b) on peut ainsi voir que les
pics d’amplitudes a` l’Est du plateau (65˚ E/50˚ S) correspondent a` de petites structures
Fig. 3.4 – A gauche : courants re´siduels de mare´e (cm.s−1) sur la re´gion d’e´tude. Les
contours de bathyme´trie tous les 1000 m sont superpose´s. A droite : meˆme figure zoome´e
sur la partie Nord du plateau Kerguelen avec des contours de bathyme´trie tous les 500 m.
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dans la bathyme´trie, que les quatre zones de fortes amplitudes au Nord-Ouest de Heard
concordent avec quatre montagnes sous-marines, que celle de forte amplitude a` l’Est du
plateau correspond au bord de celui-ci dans une re´gion ou` la pente est particulie`rement
marque´e et que la partie des faibles amplitude situe´e juste a` l’Ouest de cet endroit
correspond a` un chenal dans la bathyme´trie. Notons par ailleurs que les courants re´siduels
circulent en forme de boucle au Nord-Est des ıˆles Kerguelen et Heard.
3.1.3 E´nergie de mare´e
Le bilan d’e´nergie de la mare´e barotrope permet d’examiner et de comprendre la
dynamique de la mare´e. Par ailleurs, il permet d’e´valuer la consistance du mode`le.
Le potentiel de mare´e apporte principalement de l’e´nergie de mare´e dans l’oce´an
profond ((Le Provost et Lyard, 1997)). Cette e´nergie se propage alors dans l’oce´an
ou` elle est dissipe´e par le frottement par le fond (essentiellement dans les re´gions coˆtie`res,
de plateau et sous les plates-formes de glace), par la diffusion late´rale et par la ge´ne´ration
de mare´e interne (sur les forts gradients bathyme´triques). Le bilan d’e´nergie de la mare´e
peut eˆtre obtenu a` partir de l’e´quation de mouvement (les notations utilise´es sont les
meˆmes que celles des e´quations du mode`le) :
∂−→u
∂t
+−→u ·∇−→u + 2−→Ω ∧ −→u = −g−→∇η +−→P +−→D (3.1)
avec P l’apport gravitationnel, fonction du potentiel astonomique Πa et des effets
de charge et de l’auto-attraction Πlsa :
−→
P = g
−→∇Πa − g−→∇Πlsa (3.2)
et D le terme de dissipation :
−→




||−→u ||−→u︸ ︷︷ ︸
Terme de friction
− c(−→∇h·−→u )−→∇h︸ ︷︷ ︸
Ge´ne´ration de mare´e interne
(3.3)








ρH−→u · −→u est l’e´nergie cine´tique par unite´ de surface.
Les termes de l’e´quation 3.4 sont pe´riodiques et la composante permanente du bilan
d’e´nergie est obtenue en moyennant sur une pe´riode de mare´e. Dans cette e´tude, puisque
nous nous inte´ressons a` plusieurs ondes de mare´e, et donc plusieurs pe´riodes, le bilan
d’e´nergie est moyenne´ sur une pe´riode plus longue (un an environ, correspondant a` la
pe´riode de simulation), au bout de laquelle la simulation est stable et donc convergente.
L’e´nergie moyenne´e dans le temps est cependant plus de deux fois plus faible que l’e´nergie
instantane´e ((Pairaud et al., 2008)), mais elle permet de quantifier les caracte´ristiques
de la dynamique de la mare´e : sa ge´ne´ration, sa propagation et la dissipation de son
e´nergie.
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Il faut alors inte´grer l’e´quation 3.4 sur une pe´riode (τ) et sur tout le domaine (Ω).
En particulier, l’inte´gration du travail des forces de pression et l’utilisation de la formule
de Green font alors apparaˆıtre le flux d’e´nergie sur les bords du domaine ∂Ω. On obtient
les relations suivantes :
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ηH−→u · −→n dtdl
pour le potentiel astronomique :













pour les termes de dissipation :














||−→u ||−→u − c(−→∇h·−→u )−→∇h)dtdS
Le tableau 3.1 indique les puissances inte´gre´es sur tout le domaine des e´nergies mises
en jeu dans la mode´lisation de la mare´e. Le bilan d’e´nergie est ferme´ puisque le somme
de ces puissance est quasiment nulle. Une partie importante de l’e´nergie du potentiel as-
tronomique sort du domaine sous forme d’e´le´vation de mare´e (flux d’e´nergie Wp ne´gatif).
Comme e´voque´ pre´ce´demment, la dissipation d’e´nergie cause´e par la diffusion late´rale
est ne´gligeable par rapport aux autres termes. Par ailleurs, il est inte´ressant de noter
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que le me´canisme de dissipation dominant dans notre re´gion d’e´tude est celui duˆ a` la
ge´ne´ration de mare´e interne (≈ 85% de la dissipation d’e´nergie de mare´e), alors qu’il ne
repre´sente que ≈ 30% de la dissipation sur l’ensemble des oce´ans. Ceci avait de´ja` e´te´
souligne´ par (Lyard et al., 2006) concernant l’onde M2.
Potentiel de mare´e (Wa) 221,7
Effets de charge et auto-attraction (Wlsa) 14,0
Forces de pression (Wp) -128,7
Friction (Wf ) -10,4
Viscosite´ (Wv) -4,5
Ge´ne´ration de mare´e interne (Wmi) -94,7
Total - 2,6
Tab. 3.1 – Puissances inte´gre´es sur tout le domaine pour toutes les ondes mode´lise´es
(GW ).
L’e´quation 3.4 nous a donc permis de calculer une estimation globale de l’e´nergie
sans distinguer la contribution de chacun des constituants. A cause de la physique non
line´aire de la mare´e et des interactions des ondes entre elles, le budget e´nerge´tique spec-
tral (effectue´ pour chaque onde se´pare´ment) est donc approximatif. Cependant, lors-
qu’on conside`re le budget moyen, il est raisonnable de se´parer la contribution de chacun
des constituants. La plupart des e´tudes re´alise´es sur la dissipation de mare´e oce´anique
((Munk, 1997)) se sont focalise´es sur l’onde M2, qui est l’onde pre´dominante du point
de vu des courants de mare´e. Cependant, nous avons vu pre´ce´demment que le roˆle de
certaines ondes est non ne´gligeable comme l’onde S2 dans tout le domaine d’e´tude et de
l’onde principale diurne K1 a` proximite´ de la coˆte Antarctique. Nous conside´rons qu’elles
sont toutes les trois repre´sentatives des bilans e´nerge´tiques pouvant eˆtre faits pour la
mare´e dans l’oce´an Indien Austral. Nous pre´sentons donc ici (Tab. 3.2) les diffe´rentes
e´nergies mises en jeu dans le processus des mare´es oce´aniques pour ces trois ondes sur
tout le domaine d’e´tude et autour de la partie Nord du plateau Kerguelen.
La puissance inte´gre´e sur tout le domaine du potentiel astronomique de l’onde M2 est
de 188.0GW , soit une infime partie de la puissance inte´gre´e du potentiel astronomique sur
la globalite´ des oce´ans qui est estime´e a` 2.5TW ((Munk, 1997), (Le Provost et al.,
1998), (Egbert et Ray, 2001)). L’e´nergie apporte´e a` l’oce´an se situe essentiellement
dans le Nord-Est du domaine d’e´tude, et englobe la re´gion profonde du bassin de Crozet
(Fig. 3.5). Cette e´nergie est tre`s faible sur le plateau des ıˆles Crozet, autour des ıˆles
Kerguelen et Heard, et sur Elan Bank. La puissance du potentiel astronomique de M2
est 4 fois supe´rieure a` celle de l’onde S2, dont la distribution du potentiel est similaire.
Celle de K1 est 42 plus faible que celle de M2 en valeur absolue. Pour les ondes semi-
diurnes, la puissance inte´gre´e des effets de charge est environ 12 fois plus faible que
celle du potentiel astronomique et sa distribution est globalement similaire a` celle du
potentiel astronomique. Cependant, on y distingue plus de structures a` petite e´chelle
et la distribution est plus complexe autour des ıˆles Kerguelen et autour de la dorsale
Indienne. Pour K1, la puissance des effets de charge est ne´gative. Sa distribution posse`de
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M2 S2 K1
Potentiel de mare´e (Wa) 188,1 43,2 -4,4
Effets de charge et auto-attraction (Wlsa) 15,1 3,2 -0,5
Forces de pression (Wp) -146,0 -31,0 10,2
Friction (Wf) -3,2 -0,6 -0,5
Ge´ne´ration de mare´e interne (Wmi) -52,5 -13,9 -4,0
Tab. 3.2 – Budget spectral de l’e´nergie de mare´e pour les ondes M2, S2 et K1 (en GW ).
en effet des zones de puissance positive et des zones de puissance ne´gatives, correspondant
a` des re´gions de re´troaction avec la mare´e.
Le domaine d’e´tude est une re´gion privile´gie´e de la dissipation d’e´nergie de mare´e
au sein de l’oce´an Austral. En effet, cette re´gion contient de nombreuses zones de petits
fonds, notamment autour des TAAF, des re´gions de plateau, des gradients de bathyme´trie
importants (les talus du plateau Kerguelen et du plateau continental Antarctique, et la
dorsale Sud-Ouest Indienne) et la re´gion de la plate-forme de glace d’Amery. Cette zone
joue un roˆle important dans la dissipation par frottement car, en plus de l’interface
terre/mer du fond de l’oce´an, l’interface glace/mer entre l’oce´an et la plate-forme est
e´galement le sie`ge de frottements. La dissipation par friction pour l’onde M2 est 5 fois
plus importante que celle des autres ondes principales. Elle s’effectue, pour plus de 65%,
sur la partie Nord du plateau Kerguelen. Les autres re´gions de forte dissipation sont le
plateau des ıˆles Crozet et l’Amery Ice Shelf (Fig. 3.5). Enfin le plateau des ıˆles Saint-Paul
et Amsterdam et la dorsale Sud-Ouest Indienne sont e´galement le sie`ge de dissipation
par frottement. La distribution pour les ondes S2 et K1 est identique. Pour chaque onde
de mare´e, la dissipation lie´e a` la ge´ne´ration de la mare´e interne est plus importante
que celle engendre´ par les frottements. L’e´nergie dissipe´e par l’onde M2 est 4 fois (13
fois) supe´rieure a` celle dissipe´e par l’onde S2 (K1). Pour les ondes semi-diurnes, cette
dissipation a` lieu principalement sur les forts gradients bathyme´triques de la dorsale Sud-
Ouest Indienne. Une partie importante est e´galement dissipe´e sur le Nord du plateau de
Fig. 3.5 – De gauche a` droite : Potentiel astronomique de l’onde M2 (W.m
−2), carte de
dissipation par frottement et par ge´ne´ration de mare´e interne pour l’onde M2 (W.m
−2).
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Kerguelen (plus de 30%, en ce qui concerne l’onde M2). Au contraire, aucune e´nergie
n’est dissipe´e sous cette forme au niveau de la dorsale pour l’onde K1, mais elle est plus
importante dans le Sud du domaine sur la marge continentale Antarctique et sur la partie
Sud du plateau Kerguelen. Cela s’explique par le fait que les courants de l’onde K1, qui
influent directement sur la parame´trisation de ce processus, sont plus importants dans
cette re´gion. On note enfin que toutes les re´gions de dissipation pour l’onde K1 sont
e´galement des re´gions de dissipation pour les ondes M2 et S2.
3.1.4 Conclusion
Des progre`s significatifs ont e´te´ effectue´s dans notre connaissance de la mare´e dans
l’oce´an hauturier avec l’arrive´e de l’altime´trie. L’approche de la mode´lisation spectrale
de la mare´e a aujourd’hui atteint ces limites avec la solution globale FES2004 ((Lyard
et al., 2006)), et les mode`les hydrodynamiques tels que MOG2D/T-UGOm permettent
aujourd’hui d’ame´liorer notre connaissance de la mare´e en re´gion coˆtie`re, en autorisant
notamment la mode´lisation d’ondes non line´aires ((Pairaud et al., 2008)), et l’utilisa-
tion d’une re´solution accrue du maillage pour les configurations re´gionales. Dans l’oce´an
Indien Austral, cela nous a d’ailleurs permis de caracte´riser et localiser pre´cise´ment les
structures amphidromiques pre´sentes dans les e´le´vations de mare´e. Nous avons e´galement
pu e´tudier les ellipses de mare´e pour chaque composante et les courants re´siduels de
mare´e, et nous avons clairement e´tablit la relation entre la distribution de leurs ampli-
tudes et les caracte´ristiques bathyme´triques de la re´gion d’e´tude. Nous avons enfin e´tablit
le bilan d’e´nergie de mare´e global pour cette re´gion. Celui-ci nous a permis d’e´valuer la
consistance de notre mode`le re´gional. Le budget e´nerge´tique spectral, bien que plus ap-
proximatif, nous a permis quand a` lui d’examiner et de mieux comprendre la dynamique
de la mare´e. Nous avons ainsi de´termine´ que la dissipation d’e´nergie de l’onde la plus
e´nerge´tique de notre domaine, M2, s’effectuait principalement par le transfert d’e´nergie
de mare´e barotrope pour la ge´ne´ration de mare´e barocline. L’e´tude de la mare´e barotrope
est donc un travail pre´liminaire important pour l’e´tude et la mode´lisation de la mare´e
interne. Dans le chapitre 4.2, nous verrons en quoi cela peut nous aide a` la de´tection de
la signature de surface de la mare´e interne a` partir des signaux altime´triques.
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3.2 E´tude de la re´ponse barotrope de l’oce´an aux
forc¸ages atmosphe´riques
Dans la partie 2.4, nous avons mis en place et valide´ un mode`le barotrope de la
dynamique oce´anique en re´ponse aux forc¸ages atmosphe´riques. Cette partie est consacre´e
a` l’e´tude des sorties de ce mode`le.
3.2.1 Introduction
Le Courant Circumpolaire Antarctique (ACC) est un courant intense, tre`s e´tendu
sur la profondeur, qui est la principale connexion entre les bassins Atlantique, Indien et
Pacifique. Il est a` l’origine d’e´changes inter-bassins qui sont un lien important pour la
circulation globale ((Schmitz, 1995)) et pour la propagation d’anomalies climatiques,
comme le Southern Annular Mode ((Thompson et Wallace, 2000)), entre chacun de
ses bassins. L’oce´an Austral joue donc un roˆle majeur dans l’e´volution du climat mondial
et re´gional. Il est donc important de mieux comprendre et caracte´riser sa circulation aux
diffe´rentes e´chelles spatiales et temporelles.
En e´tudiant des cartes globales du gradient de vorticite´ potentielle, (Koblinsky,
1990) a montre´ que l’oce´an Austral est l’oce´an ayant la plus forte re´ponse barotrope
au forc¸age par le vent. Ajoute´ a` sa forte barotropicite´ le fait que l’oce´an Austral est
peu stratifie´ ((Olbers et al., 2004)), sa circulation est donc largement controˆle´e par la
bathyme´trie. Du fait de l’absence de continents dans la course de cet oce´an et de l’in-
fluence de forts vents d’Ouest, il en re´sulte une circulation a` forte syme´trie zonale qui
est caracte´rise´e par l’e´coulement d’Ouest en Est de l’ACC. Dans l’oce´an Indien Austral
cependant, le plateau de Kerguelen, relativement peu profond et tre`s e´tendu dans la di-
rection Nord-Ouest/Sud-Est, agit comme une barrie`re topographique dans l’e´coulement
de l’ACC. La mode´lisation barotrope en re´ponse aux forc¸ages atmosphe´riques dans cette
re´gion est donc un outil pre´cieux pour nous permettre de mieux comprendre les interac-
tions entre les forts courants de l’ACC et la bathyme´trie, et en particulier, de de´terminer
quels sont les chemins emprunte´s par ce courant pour contourner le plateau de Kerguelen.
Dans cette section, nous e´tudions la re´ponse dynamique barotrope de l’oce´an en
re´ponse aux forc¸ages atmosphe´riques. Pour cela nous avons effectue´ une simulation
nume´rique avec le mode`le MOG2D/T-UGOm sur la pe´riode allant de Janvier 2001 a`
De´cembre 2005. Les parame`tres de simulation sont les meˆmes que ceux e´voque´s dans
la partie 2.4. En particulier, aux frontie`res ouvertes les courants barotropes sont force´s
a` partir de la mode´lisation globale haute re´solution force´ par les champs ECMWF au
1/4˚ re´alise´e dans le cadre de cette the`se. Dans un premier temps, nous nous attachons
a` effectuer une description de´taille´e de la circulation barotrope et de son transport dans
la re´gion d’e´tude. Puis nous cherchons a` quantifier l’impact de chacun des forc¸ages sur
la re´ponse de l’oce´an. Pour cela nous effectuons e´galement une simulation re´gionale de
re´ponse de l’oce´an a` la pression atmosphe´rique uniquement. Pour eˆtre consistant dans
la mode´lisation, cette simulation est force´e aux frontie`res ouvertes par les courants is-
sus d’une mode´lisation globale ne prenant en comptant que les effets de pression at-
mosphe´rique.
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3.2.2 Circulation barotrope et transport associe´
3.2.2.1 Circulation
Dans le cadre de la mode´lisation barotrope, les courants sont inte´gre´s sur toute la
colonne d’eau. Pour avoir une meilleure vision de la circulation il est donc pre´fe´rable de
s’inte´resser au transport barotrope plutoˆt qu’aux vitesses. Le transport moyenne´ sur la
pe´riode de simulation, ainsi que les fonctions de courant associe´es, sont pre´sente´es sur
la figure 3.6. Sur la carte du transport, on distingue tre`s nettement l’ACC, principale
caracte´ristique de la circulation dans l’oce´an Austral. Lorsqu’il arrive a` 43˚ E, l’ACC
est constitue´ de trois branches. La position de la branche la plus au Nord correspond
au front subantarctique, SAF ((Salle´e et al., 2008), et la position de celle du milieu,
centre´e autour de 50˚ S, au front polaire, PF ((Salle´e et al., 2008)). Vers 30˚ E, en
amont du plateau de Crozet, ces deux veines de courants sont assez proches ((Rintoul
et al., 1999)), puis en progressant vers l’Est, elles se se´parent comple`tement. A l’aide d’un
mode`le jet d’inertie, (Craneguy et Park, 1999) ont montre´ l’impact de l’ACC sur la
se´paration observe´e dans la re´gion de Crozet. Le SAF rencontre la dorsale Sud-Ouest
indienne a` partir de 30˚ E, ce qui contraint sa propagation vers le Nord, alors que le PF
passe dans une zone de fracture de la dorsale et arrive dans le bassin d’Enderby ou` il reste
pratiquement centre´ sur la meˆme latitude. Ces deux branches fusionnent alors entre elles
vers 60˚ E pour former la veine principale de l’ACC. Une partie de la branche la plus au
Sud de l’ACC se dirige vers Elan Bank. Arrive´e sur cette caracte´ristique bathyme´trique
la branche se se´pare alors en deux. Une partie du transport passe au Nord d’Elan Bank,
et, rencontrant le plateau de Kerguelen, bifurque brusquement vers le Nord en suivant
les contours de bathyme´trie. Une fois arrive´e a` la meˆme latitude que les ıˆles Kerguelen,
cette branche rejoint l’ACC au Nord du plateau. L’autre veine s’e´coule au Sud d’Elan
Bank avant de s’engouffrer dans Fawn Trough. A la sortie du chenal, elle remonte alors
vers le Nord en suivant l’Est du talus du plateau de Kerguelen avant de rejoindre le
coeur de l’ACC. A cet endroit, l’ACC subit moins de contrainte bathyme´trique et peu
s’e´largir, l’extre´mite´ Sud du courant se dirige alors soudainement vers le Sud-Ouest
((McCartney et Donohue, 2007)). Cette bifurcation est repre´sente´e par le mode`le
mais de manie`re moins prononce´e. Enfin une partie de la troisie`me branche de l’ACC
s’e´coule dans le Princess Elizabeth Trough, puis se dirige vers le Nord en suivant le bord
Est du plateau avant de rejoindre l’ACC.
D’autre part, le long de la coˆte Antarctique, la carte du transport barotrope met
en e´vidence une circulation vers l’Ouest associe´e avec le Courant Coˆtier Antarctique
((Tchernia et Jeannin, 1980)). Globalement ce courant est assez e´troit et reste confine´
sur le plateau continental antarctique. Cependant, lors de sa course, une partie du cou-
rant s’e´coule hors du plateau, notamment lors de son passage dans Prydz Bay, et a`
l’Ouest de la re´gion d’e´tude ou` il semble partiellement associe´ a` une large re-circulation.
En effet, on distingue e´galement les extre´mite´s de deux gyres de part et d’autre du do-
maine. A l’Ouest, jusqu’a` 53˚ E, on distingue l’extension Est d’un gyre cyclonique : le gyre
de Weddell. Bien que les mesures hydrologiques situent son extension maximale entre
20˚ E et 30˚ E ((Schro¨der et Fahrbach, 1999), (Sultan et al., 2007)), les donne´es
altime´triques et le mode`le Fine Resolution Antarctic Model ((FRAM Group, 1991))
ont montre´ que ce gyre s’e´tendait jusqu’a` 60˚ E ((Park et Gamberoni, 1995)). En effet,
l’e´tude des donne´es hydrologiques ne donnent acce`s qu’a` la composante barocline de la
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Fig. 3.7 – Topographie dynamique moyenne issue de (Rio et Hernandez, 2004) (cm).
Les isobaths tous les 1000 m sont e´galement trace´es.
litte´rature : le gyre de Prydz Bay. Ce gyre, cyclonique, constitue une des caracte´ristiques
majeures de la circulation dans la Bay ((Smith et Tre´guer, 1994)). D’apre`s (Wong,
1994), ce gyre est centre´ a` 73˚ E et borde´ par le Fram Bank a` l’Ouest le Four Ladies
Bank a` L’Est. Dans notre mode`le, ce gyre apparaˆıt comme une caracte´ristique mineure
de la circulation de Pyrdz Bay, domine´e par le Courant Coˆtier Antarctique ; centre´ sur
76˚ E, il ne se de´veloppe que sur 2 degre´s de latitude. Ces re´sultats sugge`rent que le gyre
posse`de une composante barotrope mais qu’il est principalement barocline.
Il est inte´ressant de noter que, globalement, les structures de la dynamique obtenues
a` partir de notre mode`le barotrope, sont tre`s semblables a` la topographie dynamique
moyenne de (Rio et Hernandez, 2004) (Fig. 3.7). Ce produit, obtenu a` partir de la
hauteur moyenne altime´trique, d’un mode`le de ge´o¨ıde et de la climatologie, contient les
composantes ge´ostrophiques barotropes et baroclines de la circulation oce´anique. Cette
solution peut eˆtre conside´re´e comme la circulation de surface la plus comple`te disponible
dans notre re´gion d’e´tude. On remarque de bonnes corre´lations entre notre mode`le et
la topographie dynamique moyenne, notamment pour les syste`mes de courants intenses
de l’ACC au Nord des ıˆles Kerguelen et dans le chenal de Fawn Trough. Bien que les
deux circulations ne soient pas totalement similaires, la grande concordance qui existe
entre elles sugge`re une tre`s forte composante barotrope dans cette re´gion. Ceci est enfin
confirme´ par la re´solution des e´quations primitives a` 3 dimensions dans l’oce´an Indien
Austral a` l’aide de la simulation ORCA025-G70 base´e sur les configurations Drakkar
((Madec et al., 1998), (Barnier et al., 2006)). La circulation ge´ne´rale obtenue par
cette mode´lisation est assez proche de celle de MOG2D/T-UGOm (Fabien Roquet, com-
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munication personnelle), confirmant le comportement assez barotrope de l’e´coulement
dans cette re´gion. Cependant, les transports obtenus par notre solution ne mode´lisant
qu’une partie de la circulation, ils sont bien plus faibles que ceux issus de la simulation
ORCA025, dans laquelle le transport de l’ACC est d’environ 150Sv.
3.2.2.2 Estimation du transport barotrope
(Whitworth III et al., 1982) ont fait un re´sume´ des mesures de transport effectue´es
dans le passage de Drake. De manie`re synthe´tique, le transport total de´duit de l’e´quilibre
ge´ostrophique relative a` la profondeur de 3000 m est estime´e a` 100Sv, tandis que le trans-
port estime´ a` partir de mesures de vitesses directes est d’environ 140Sv. Cette diffe´rence
de transport est commune´ment attribue´e a` la composante de flux barotrope qui n’est pas
de´tecte´e par l’e´quilibre ge´ostrophique. Au Sud de l’Australie, le transport barotrope a e´te´
estime´ a` 16Sv±10% a` l’aide de donne´es hydrographiques et des mesures in situ de courant
((Phillips et Rintoul, 2002)). Aucune mesure directe de transport barotrope n’a e´te´
effectue´e dans la re´gion de l’oce´an Indien Austral. Cependant, malgre´ les re-circulations
de l’ACC tout au long de son e´coulement, on peut s’attendre a` obtenir un transport
barotrope ayant le meˆme ordre de grandeur qu’au niveau du passage de Drake et au Sud
de l’Australie dans notre re´gion d’e´tude puisque l’e´coulement de l’ACC est principale-
ment zonal. Nous obtenons un transport barotrope d’environ 36Sv pour l’ACC, ce qui
est cohe´rent avec les valeurs obtenues a` partir de mesures in situ et e´galement avec les
mode`les barotropes circumpolaires de (Vivier et al., 2005) et (Olbers et Lettmann,
2007), qui ont trouve´ un transport barotrope moyen de l’ACC de 24 − 25Sv et 29.5Sv
respectivement. Notre valeur de transport est cependant le´ge`rement plus forte que celle
de ces deux mode`les. Cela s’explique en partie par le fait que dans ces deux simulations,
le transport barotrope de l’ACC est moyenne´ sur toute sa ceinture circum-polaire, alors
que notre valeur est une moyenne du transport dans l’oce´an Indien Austral ou` les vents
zonaux sont plus intenses ((Yuan, 2004)). Le transport de l’ACC s’effectue majoritaire-
ment entre les ıˆles Kerguelen et Amsterdam. Environ 19% du transport total passe par le
chenal de Fawn Trough, et une petite fraction de l’ACC emprunte le passage d’Elzabeth
Trough.
3.2.2.3 Variabilite´ du transport barotrope dans le passage de Fawn Trough
Plusieurs e´tudes ont montre´ que la variabilite´ du transport de l’ACC est essentielle-
ment barotrope dans l’oce´an Austral. A l’aide d’observations hydrologiques, de donne´es
altime´triques et de mesures de pression de fond, (Park et al., 1989) ont montre´ que les
variations temporelles de l’ACC entre les ıˆles Kerguelen et Amsterdam e´taient essentiel-
lement barotropes. Plus re´cemment, (Hughes et al., 1999) ont montre´ a` l’aide de sorties
de mode`les que, pour des pe´riodes comprises entre 10 et 220 jours, le transport de l’ACC
e´tait e´galement domine´ par un mode barotrope dans le passage de Drake.
Nous avons vu pre´ce´demment qu’une partie non ne´gligeable du transport de l’ACC
s’e´coulait dans le chenal de Fawn Trough. Par ailleurs, tout comme dans les re´gions du
passage de Drake et de Kerguelen-Amsterdam, l’e´coulement dans Fawn Trough se trouve
pie´ge´ par la bathyme´trie, et on peut supposer que les variations du transport y sont
aussi principalement barotropes. La figure 3.8.a repre´sente la variabilite´ temporelle de ce
transport a` Fawn Trough. On remarque une forte variabilite´ pour les hautes fre´quences
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(quelques jours), et la variabilite´ du signal est de 3, 5Sv, soit la moitie´ du transport
total dans Fawn Trough. En filtrant la tre`s haute fre´quence avec un filtre passe-bas
a` 20 jours, on met aussi en e´vidence d’importantes variations intra-saisonnie`res. En
superposant l’indice journalier du SAM1 (Southern Annular Mode) filtre´ de la meˆme
manie`re, on met en e´vidence une importante corre´lation entre les deux signaux (Fig.
3.8.b). Cela s’explique de la manie`re suivante : les e´ve`nements de SAM positifs sont
associe´s a` une augmentation des vents d’Ouest, et un de´placement de ceux-ci vers les
latitudes plus au Sud dans l’oce´an Austral ((Hurrell et Van Loon, 1994), (Meehl
et al., 1998), (Thompson et Wallace, 2000)). Le contraire se produit pour un indice
du SAM ne´gatif. Aux latitudes du chenal de Fawn Trough (55˚ S/57˚ S), les vitesses du
vent et sa re´partition sont donc tre`s fortement lie´es a` l’indice SAM. Ainsi, la variabilite´
du transport a` Fawn Trough, que l’on suppose tre`s fortement barotrope, est intensifie´
pendant des e´pisodes de SAM positif, et diminue lorsque l’indice est ne´gatif. Par ailleurs,
la figure 3.8.a met en e´vidence que le transport barotrope re´agit de manie`re instantane´e
aux variations du SAM. Cela s’explique par le fait que, pour des pe´riodes comprises entre
10 et 220 jours (ici on filtre au-dessous de 20 jours), la re´ponse de l’oce´an Austral aux
changements de forc¸age par le vent est barotrope et rapide ((Hughes et al., 1999)).











































Fig. 3.8 – De haut en bas : variabilite´ du transport barotrope a` travers le chenal de
Fawn Trough sans filtre (a) et avec un filtrage passe-bas a` 20 jours (b). En bas, l’indice
du SAM est superpose´ en rouge sur la courbe du transport filtre´. La corre´lation entre les
deux signaux est de 0,64.
1Les indices journaliers et mensuels du SAM sont disponibles sur le site du National Oceanic and
Atmospheric Administration : http ://www.www.cpc.ncep.noaa.gov
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3.2.3 Modes et causes de la variabilite´ des e´le´vations de surface
Nous avons calcule´ les de´viations standards des e´le´vations barotrope totales (h) et des
e´le´vations corrige´es des effets statiques de la pression atmosphe´rique (ibd pour Inverse
Barometre Departure) pour le mode`le force´ avec les champs me´te´orologiques de vent et
pression (VP). La figure 3.9.a repre´sente la RMS de hV P sur toute la pe´riode simulation.
La forte RMS de hV P obtenue dans le Sud de la re´gion est explique´e par la forte variabilite´
de la pression atmosphe´rique dans cette re´gion (Fig. 3.11). Par ailleurs, les isocontours
de la RMS de hV P sont tre`s influence´s par la bathyme´trie locale : a` l’Ouest du plateau de
Kerguelen, ces isocontours ont une tre`s forte re´partition zonale. Les contours de variabi-
lite´ situe´s au Nord de 62˚ S a` l’Ouest de la re´gion d’e´tude bifurquent alors brutalement
vers la Nord avant d’atteindre le plateau. Autour d’Elan Bank et a` l’extre´mite´ Est du
chenal de Fawn Trough, on remarque des zones de forte variabilite´ de hV P , qui sont lie´es
a` des fortes variations du transport dans ces re´gions. Sur la plateau Antarctique, la RMS
devient plus faible. Enfin, la variabilite´ de hV P s’accentue sous la plate-forme de glace
d’Amery.
Contrairement a` la distribution de la RMS de hV P , la carte de variabilite´ de ibdV P
(Fig. 3.9.b) posse`de un caracte`re beaucoup moins zonal. Cette distribution ressemble
fortement a` celle obtenue par (Vivier et al., 2005) avec des champs d’e´le´vation baro-
trope filtre´s en temps et en espace. On distingue deux zones de faible variabilite´ dans la
re´partition de la variabilite´. La premie`re, situe´e au Nord-Ouest du plateau de Kerguelen,
contient le bassin de Crozet et la dorsale Sud-Ouest Indienne. La seconde correspond a`
Fig. 3.9 – De gauche a` droite : RMS (en cm) des e´le´vations totales (a) et des e´le´vations
corrige´es du barome`tre inverse (b) pour le mode`le force´ avec les champs de vent et
pression. Les contours de bathyme´trie tous les 1000 m sont superpose´s.
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Fig. 3.10 – Corre´lation de ibdV P au point 60˚ E/67˚ S avec ibdV P du reste du domaine.
Les contours de bathyme´trie tous les 1000 m sont superpose´s.
une large bande (≈ 5˚ en latitude) autour du contient Antarctique qui contient notam-
ment le plateau continental, et e´galement le bord Est du Sud du plateau de Kerguelen.
Lorsqu’on corre`le ibdV P d’un point de cette re´gion de faible variabilite´ avec le reste du
domaine, on obtient une re´partition des fortes corre´lations e´quivalente a` celle de la RMS
pour cette re´gion du domaine (Fig. 3.10). Les zones de forte variabilite´ de ibdV P corres-
pondent au Conrad Rise a` l’Ouest du domaine, a` la re´gion coˆtie`re des ıˆles Kerguelen, a`
la cavite´ sous l’AIS, et a` l’Est du plateau de Kerguelen. Ces quatre zones correspondent
effectivement a` des re´gions ou` le barome`tre inverse compte pour moins de 63% de la va-
riabilite´ du signal total d’e´le´vation barotrope (Fig. 3.11). Contrairement aux 3 premie`res
re´gions, la re´gion situe´e a` l’Est du plateau est tre`s profonde ; elle correspond a` l’extre´mite´
Ouest du bassin Australien-Antarctique. La forte variabilite´ de ibdV P qui s’y trouve s’ex-
plique par un mode de re´sonance barotrope en re´ponse aux fluctuations du vent dans
ce bassin de l’oce´an Austral ((Fukomori et al., 1998), (Fu, 2003)). Enfin, on distingue
e´galement des zones de variabilite´ moyenne a` Elan Bank, et sur les parties Nord et Sud
du plateau de Kerguelen, c’est-a`-dire des zones assez peu profondes. La carte de ibdV P
permet de mettre en e´vidence l’impact du plateau de Kerguelen sur la distribution de la
re´ponse dynamique barotrope de l’oce´an aux forc¸ages me´te´orologiques.
L’impact qu’a le plateau sur les e´le´vations barotropes est e´galement illustre´ par la
figure 3.11. Cette figure estime le pourcentage de variabilite´ explique´e par le barome`tre
inverse dans la simulation force´e en vent et pression et force´e par la pression uniquement.
La figure 3.11.b nous permet de visualiser la re´ponse non-isostatique de l’oce´an a` la
pression. Cette re´ponse est la plus importante sous l’AIS et au Nord de 40˚ S. La carte
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Fig. 3.11 – De gauche a` droite : variabilite´ du signal explique´e par le barome`tre inverse
pour les simulations force´es en vent et pression (simuV P ) et par la pression atmophe´rique
uniquement (simuP ).
met aussi en e´vidence le roˆle du plateau de Kerguelen pour la re´ponse du l’oce´an force´
par la pression atmosphe´rique. A l’Ouest du plateau les effets non-isostatiques sont assez
faibles, en particulier dans le Sud-Ouest du domaine, dans une zone qui correspond a`
l’extension du gyre de Weddell. A l’Est ces effets sont plus importants et sont maximum
dans le bassin Australien-Antarctique. Le plateau apparaˆıt alors comme une barrie`re
dans la distribution des e´le´vations du mode`le en re´ponse a` la pression atmosphe´rique.
Ce roˆle d’obstacle est mis en e´vidence de manie`re plus prononce´e dans la mode´lisation
force´e en vents et pression. Sur le bord Ouest du plateau, les effets du barome`tre inverse
expliquent ≈ 72% de la variabilite´ du signal total alors qu’ils en expliquent moins de
63% a` l’Est du plateau. Notons enfin que le barome`tre inverse explique fortement la
variabilite´ autour du continent Antarctique.
Pour analyser plus en de´tail la variabilite´ des e´le´vations de surface du mode`le, nous
avons applique´ la me´thode des EOF (Empirical Orthogonal Functions) qui permet de
de´composer les principaux modes spatiaux de variabilite´ et de suivre leur e´volution tem-
porelle. Les re´sultats pour les deux modes dominants de ibdV P sont pre´sente´s sur la
figure 3.12. Le premier mode explique 50% de la variance du signal (a` titre de com-
paraison les trois premiers modes a` eux seuls expliquent plus de 75% de la variance
du signal). Ce mode est pie´ge´ par les contours de vorticite´, potentielle f/H autour du
continent Antarctique. L’existence de ce mode a e´te´ e´tablie de manie`re circumpolaire
a` l’aide du mode`le FRAM ((FRAM Group, 1991)) par (Hughes et al., 1999) qui
ont montre´ que la re´ponse du mode e´tait cohe´rente avec la tension du vent me´ridienne
moyenne´e zonalement pour des pe´riodes comprises entre 10 et 220 jours. A l’aide de
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donne´es mare´graphiques situe´s le long de la coˆte Antarctique, (Aoki, 2002) a mis en
e´vidence que les e´le´vations de surface e´taient anti-corre´le´s avec le SAM. (Hughes et al.,
2003), a` l’aide de capteurs de pression de fond, a e´tendu cette relation a` toute la ceinture
circumpolaire. Le premier mode EOF de la tension me´ridienne du vent (3.13) montre
effectivement un mode important qui s’e´tend le´ge`rement au dela` du talus du plateau
Antarctique. Enfin, (Vivier et al., 2005) ont e´galement e´tabli l’existence de ce mode en
utilisant un mode`le barotrope uniquement force´ par le vent. L’analyse de leur simulation
a montre´ que ce mode s’e´tendait de manie`re me´ridionale lorsqu’il e´tait au voisinage de
caracte´ristiques bathyme´triques telles que la dorsale Pacifique-Antarctique, et que cette
extension apparaissait sur leur bords Est des forts gradients de bathyme´trie. Sur la carte
de la premie`re composante, le mode barotrope semble effectivement se de´velopper sur
le bord Est de la partie Sud du plateau de Kerguelen, confirmant l’analyse de (Vivier
et al., 2005). Bien que le premier mode EOF compte pour la moitie´ de la variabilite´
de ibdV P , il reste confine´ autour du continent Antarctique. Au Nord de cette re´gion, la
re´ponse de l’oce´an est lie´e a` la pre´sence du plateau de Kerguelen. En effet, le mode 2,
qui repre´sente 16% de la variabilite´, consiste en un mode de balance axe´e sur le plateau
entre les bassin d’Enderby a` l’Ouest et Australien-Antarctique a` l’Est (Fig. 3.12).
Pour analyser de manie`re plus de´taille´e les e´le´vations ibdV P en re´ponse au forc¸age
atmosphe´rique dans ces diffe´rents bassins, nous avons examine´ les spectres de cohe´rence
entre les e´le´vations du mode`le d’une part, et le barome`tre inverse, la tension du vent
(−→τ ) et le rotationnel de tension du vent (rot(−→τ )) d’autre part. (Vivier et al., 2005)
ont de´ja` applique´ cette me´thode pour rot(−→τ ) sur tout l’oce´an Austral en moyennant les
Fig. 3.12 – Principaux modes de variance pour ibdV P (
2). Le premier mode (gauche)
compte pour plus de 50% de la variance totale. Le deuxie`me mode (droite) explique
≈ 16% de la variance du signal.
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Fig. 3.13 – Premier mode de variabilite´ de la tension me´ridienne du vent.
spectres de cohe´rence sur des bandes de fre´quence (15-50 jours, 49-205 jours et 184-1026
jours). Ils ont ainsi mis en e´vidence des zones de re´ponse aux forc¸ages atmosphe´riques
tre`s distinctes et e´tablit un lien entre ces zones et les contours de f/H. En suivant ces
re´sultats, nous avons de´cide´ d’extraire les spectres de cohe´rence en un point repre´sentatif
de la variabilite´ de chacune de ces re´gions et d’e´tudier de manie`re pre´cise tous les spectres
obtenus, plutoˆt que de chercher une information sur les re´partitions ge´ographiques des
spectres moyenne´s sur des bandes de fre´quence arbitraires. Les spectres de cohe´rence
obtenus sont repre´sente´s sur la figure 3.14
Cette figure confirme tout d’abord l’importance de la pression atmosphe´rique sur la
variation des e´le´vations du mode`le. Dans la bassin de Crozet, −→τ et rot(−→τ ) forcent les
e´le´vations pour la bande de fre´quence comprise entre 1 et 9 jours. Bien que le rotationnel
du vent contraigne les e´le´vations pour des pe´riodes avoisinant 70 jours, la tension du
vent influence de manie`re plus importance la basse fre´quence (entre 39 et 95 jours). Sur
la partie Nord du plateau de Kerguelen, la tre`s haute fre´quence est force´e a` la fois par−→τ et rot(−→τ ). Pour des fre´quences plus basses, les effets de −→τ sont insignificatifs sur
les e´le´vations, contrairement a` ceux du rotationnel du vent. Ces analyses confirment les
re´sultats de (Meredith et Hughes, 2004), qui, en corre´lant des mesures de pression de
fond a` Kerguelen avec des cartes de rotationnel du vent, ont montre´ que la dynamique
de la partie Nord du plateau de Kerguelen e´tait principalement force´e par −→τ pour des
pe´riodes comprises entre 5 jours et 1 an. Enfin les e´le´vations des bassins d’Enderby et
Australien-Antarctique sont plus force´es par le rotationnel que par la tension du vent. −→τ
agit essentiellement sur la tre`s haute fre´quence, et, de manie`re moins significative, il influe
sur des pe´riodes plus longues (jusqu’a` 2 mois). Ce re´sultat est en accord avec les analyses
de (Vivier et al., 2005) qui avaient notamment mis en e´vidence une zone de cohe´rence
entre les e´le´vations et −→τ x dans la partie profonde du bassin Australien-Antarctique pour
la haute et la moyenne fre´quence.
3.2.4 Conclusion
Les simulations de re´ponse barotrope de l’oce´an au forc¸age atmosphe´rique ont permis
d’e´tudier la circulation dans l’oce´an Indien Austral. Celle-ci fait nettement apparaˆıtre
la branche principale de l’ACC s’e´coulant entre les ıˆles Kerguelen et Amsterdam, et les
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branches secondaires dans Fawn Trough et Elizabeth Trough. Nous avons e´galement dis-
tingue´ le Courant Coˆtier Antarctique, le gyre de Weddell, et au second au Sud-Est de
la re´gion dans la circulation barotrope. En confrontant la circulation oce´anique obte-
nue par notre mode`le re´gional aux courants ge´ostrophiques issus de l’altime´trie ((Rio et
Hernandez, 2004)) comprenant les composantes barotropes et baroclines, nous avons
obtenu des structures tre`s semblables attestant de la tre`s forte barotropicite´ de la circula-
tion dans cette re´gion ((Koblinsky, 1990)). Nous avons obtenu un transport barotrope
de l’ACC de 36Sv, ce qui est en accord avec les e´tudes pre´ce´dentes de (Vivier et al.,
2005) et (Olbers et Lettmann, 2007). Nous nous sommes alors inte´resse´ aux variations
temporelles de la branche de courant s’e´coulant dans Fawn Trough ; son analyse nous a
permis de mettre en e´vidence la forte corre´lation de ce courant avec l’indice climatique
du Southern Annular Mode. Nous avons cherche´ a` caracte´riser les modes de variabilite´
dans l’oce´an Indien Austral et leurs forc¸ages. La de´composition par la me´thode des EOFs
a mis en e´vidence un mode autour de l’Antarctique force´ par la tension me´ridienne du
vent. Elle a e´galement permis de distinguer l’importance du plateau de Kerguelen sur
la distribution de la re´ponse dynamique barotrope aux forc¸ages me´te´orologiques, et le
calcul des spectres de cohe´rence a mis en e´vidence l’importance de rotationnel de tension

























































































Fig. 3.14 – Spectres de cohe´rence entre les e´le´vations du mode`le et (de gauche a` droite)
le barome`tre inverse, la tension du vent et le rotationnel de tension du vent pour des
points situe´s (de haut en bas) dans le bassin de Crozet, sur la partie Nord du plateau de
Kerguelen, dans le bassin d’Enderby et dans le bassin Australien-Antarctique. L’axe des
abscisses repre´sente les fre´quences (j−1). Les spectres sont significatifs pour des valeurs
supe´rieures a` 0.53 (ligne rouge).
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3.3 Influence du me´lange late´ral sur la croissance
du phytoplancton : distribution dans la re´gion
du plateau Kerguelen (Maraldi C., Mongin M.,
Testut L., Coleman R., Deep-Sea Research, 2008,
submitted)
La premie`re partie de ce chapitre nous a permis d’e´tudier, entre autre, les courants
barotropes dans l’oce´an Indien Austral. Graˆce a` la mode´lisation re´gionale, nous avons pu
acce´der a` sa dynamique de manie`re de´taille´e. Les re´sultats obtenus mettent clairement en
e´vidence d’importants courants, qu’ils soient dus a` la mare´e ou au forc¸age atmosphe´rique,
sur la partie Nord de plateau Kerguelen et sur son talus. Dans le cadre de la dynamique
haute fre´quence, ces vitesses peuvent avoir des variations de direction et d’amplitude ra-
pides et discontinues. Ces changements engendre alors un cisaillement horizontal puisque
les vitesses sont homoge`nes sur toute la colonne d’eau, et que les variations s’effectuent
sur des couches horizontales.
Le cisaillement horizontal n’a jamais e´te´ e´tudie´ dans la re´gion du plateau de Ker-
guelen. Ce me´canisme a fait l’objet d’un e´tude dans l’oce´an Austral ((Beckmann et
Pereira, 2003)). Elle avait pour but d’e´tudier la conse´quence du me´lange late´ral sur le
me´lange des masses d’eau aux abords des plates-formes de glace antarctique.
A partir des vitesses horizontales, nous avons estime´ le me´lange late´ral sur notre
domaine d’e´tude. Notre principale motivation e´tait alors de corre´ler ce processus physique
avec la croissance phytoplanctonnique qui a lieu chaque anne´e sur le Nord du plateau
Kerguelen. Cette e´tude a fait l’objet d’un article que nous avons soumis au journal Deep
Sea Research : The influence of lateral mixing on phytoplankton bloom : distribution in
the Kerguelen Plateau region (Maraldi C., Mongin C., Testut L., Coleman R., 2008).
Abstract
A very unique phytoplankton bloom appears every year during the austral spring
and summer in the Northern Kerguelen Plateau region. The Kerguelen Ocean and Pla-
teau compared Study (KEOPS) showed that an increase in subsurface iron coming up
from the seafloor through vertical mixing was responsible for the observed increase in
chlorophyll-a above the plateau. We demonstrate that the bloom pattern is not a simple
increase of biomass over shallow water : it is strongly influenced by the bathymetry and
its spatial extent controlled by strong currents around the plateau. Here we focus on
the lateral mixing process to find explanations for the particular shape of the bloom.
We use the (Smagorinsky, 1963) formula to estimate and map fields of lateral mixing
time scales (τ) due to barotropic tidal currents, barotropic atmospheric forced currents,
Ekman and geostrophic velocities. Results show that short time scale mixing is strongly
influenced by the tidal process while the other processes have minor influences. Compa-
risons of τ and satellite chlorophyll-a images show that the spatial pattern of the bloom
seems to be delimited by a barrier of high lateral mixing that is essentially due to tides.
This emphasises the role played by the tides over the Kerguelen Plateau, in supplying
iron to the phytoplankton and by containing the horizontal shape of the bloom. This is
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one of the first times such a link has been demonstrated, which has implications for the
study of iron advection in the ocean.
Keywords : lateral mixing, tide, chlorophyll, Kerguelen Plateau.
3.3.1 Introduction
The Sub Antarctic Zone in the Southern Ocean is a HNLC (High Nutrient Low
Chlorophyll) region with low phytoplankton biomass in spite of high macro-nutrient
concentration. This behaviour has been attributed to micro nutrient limitation, such
as iron ((Hart, 1934), (De Baar et al., 1995), (Boyd et al., 2000), (Boyd, 2002)).
Measurements of dissolved iron in the mixed layer showed that iron concentrations were
usually low throughout the Southern Ocean and that iron addition enhanced phyto-
plankton productivity ((Martin et Gordon, 1990)). While deliberate iron fertilization
experiments showed that adding iron increased primary production and possibly export
((De Baar et al., 2005), (Boyd et al., 2007)), little was known about long term mo-
dification in the exported fluxes of carbon or changes in the ecosystem itself. The main
aim of the KEOPS project, which took place during January and February 2005 around
the Kerguelen Islands, was to better understand the mechanisms of naturally occurring
iron fertilization.
It is now understood that the occurrence of the large phytoplankton bloom over the
Kerguelen Plateau (Fig. 3.15, right, bloom B) is caused by an increase of deep dissolved
iron supply due to enhanced vertical mixing over the plateau ((Blain et al., 2007)), and
that this increased vertical mixing was due to internal tidal waves ((Park et al., 2008a)).
The net biological community production derived from the cruise showed a threefold
increase between the plateau bloom area and the outside plateau area that lead to a
significant enhancement of the carbon export flux over the plateau. This demonstrated
that the carbon sequestration efficiency, which is a measure of the excess of carbon
export per unit of iron supplied ((De Baar et al., 2005)), was much higher than during
artificial fertilization. Despite relatively sluggish circulation over the plateau, (Mongin
et al.) showed that the Kerguelen Island’s plateau and shelf region could fuel an area
much larger than the plateau itself by assuming that iron is being transported offshore
during winter.
The objective of our study is to link the spatial distribution of the KEOPS plank-
ton bloom to geophysical surface characteristics. (Tyrrell et al., 2005) found some
correlations between seafloor depth and chlorophyll-a concentration in HNLC regions.
Statistical comparisons revealed that, in general, shallow water regions have higher peaks
in chlorophyll concentration than deep water areas. Some studies have used the derivation
of Lagrangian diagnostics to reconstruct the specific effect of horizontal mixing on bloom
patterns. (Abraham et al., 2000) used a Lagrangian method to highlight the efficiency
of the deformation field associated with mesoscale circulation to reproduce surface chlo-
rophyll filaments observed in satellite imagery of the Southern Ocean. (Lehahn et al.,
2007) computed Lagrangian diagnostics from geostrophic fields and compared the results
with satellite-derived plankton patches. Similarly, results have been established to explain
the KEOPS bloom pattern. (Mongin et al., 2008) concluded that the phytoplankton
bloom shape was clearly related to bathymetry and surface advection fields and (Park
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3.3.2 Data and Model
3.3.2.1 Velocity field
The barotropic tidal and wind forcing current components are computed using the
MOG2D/T-UGOm barotropic, time-stepping and non-linear model. This model, derived
from (Lynch et Gray, 1979), computes the sea level variations and the mean currents
by solving the shallow water and momentum equations on a finite element mesh. This
space discretization method allowed the mesh to be larger in the deep ocean and the
resolution to be increased in coastal areas and regions with strong topographic gradients,
like the Kerguelen Plateau shelf break, enabling good resolution of gravity waves. The
mesh covers the southern part of the Indian Ocean with a grid size ranging from a few
kilometres or less along the coast and the shelf break to about 100 km in the deep
ocean. The regional tidal model used here has been validated using sea surface elevation
data ((Maraldi et al., 2007)). The 8 main tidal constituents are computed and the
elevations from the FES2004 global solution ((Lyard et al., 2006)) are used to force the
model along the open boundaries.
The atmospheric forced model is driven using pressure and 10 meter altitude wind
speeds from the European Centre for Medium-range Weather Forecasting (ECWMF)
analysis fields. These forcing fields have been interpolated onto a 1/4˚ by 1/4˚ regu-
lar grid and the temporal resolution is 3 hours ; they are bilinearly interpolated to the
model one hour time step. At the open boundaries, we use the currents from the glo-
bal MOG2D/T-UGOm simulation of the response to atmospheric forcing ((Carre`re et
Lyard., 2003)) driven by the same ECMWF fields as the regional model. The global
simulation uses the GEBCO 1-minute global bathymetric grid and the regional simula-
tion uses the GEBCO bathymetry improved with updated topographic data around the
Kerguelen Islands ((Maraldi et al., 2007)).
The regional simulation ran from November 2004 to February 2005 with sea surface
elevations and currents being recorded hourly. The horizontal tidal and atmospheric
forced velocities are interpolated onto the same regular grid.
We used geostrophic ocean currents developed by the CTOH (Centre de Topogra-
phie des Oce´ans et de l’Hydrosphe`re) at LEGOS ((Sudre et Morrow, 2008)). The
geostrophic currents are calculated from altimetry sea surface height (SSH) fields and
are distributed over a global 1/4˚ Mercator grid. The SSHs are computed using the map-
ped sea level anomalies from the Data Unification and Altimeter Combination System
and the mean dynamic topography RIO05 ((Rio et Hernandez, 2004)). Ekman surface
currents are derived from the same ECMWF wind and pressure fields used to force the
model.
3.3.2.2 In situ current measurements
We used measured current profiles from two sites to validate the model velocity fields,
one situated on the northern Plateau (P2, Fig. 3.15, left) and the other one on its eastern
shelf break (P1 ; Fig. 3.15, left). The measurements of current profiles were made using
ADCPs (Acoustic Doppler Current Profilers), which were moored during the KEOPS
campaign and retrieved a year later. Each one-year long mooring contains 46 cells of
measurements sampled every 10 meters and every one hour. The P1 and P2 sites (Fig.
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3.15, left) had their shallowest cell at 110 meters and 3 meters deep respectively.
3.3.2.3 Satellite chlorophyll images
Eight-day mapped images at 9-km resolution from the merged Chlorophyll (Aqua-
MODIS and SeaWiFS) product were obtained from the Goddard Space Flight Center
Distributed Active Archive Center. This product combines satellite measurements of
ocean chlorophyll from the Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS),
and the Sea-viewing Wide Field-of-view Sensor (SeaWiFS). The use of such a merged
product is highly recommended as the quality of the remote sensing-based chlorophyll-a
estimate is still debated, especially in the Southern Ocean ((Garcia et al., 2005)). This
is mainly due to the lack of in situ data for the satellite sensor calibration in the Southern
Ocean, and for the determination of the frontiers between coastal and open ocean waters
around the subtropical islands. (Watson et Casey, 2007) showed that a combination of
data from the MODIS and SeaWiFS sensors was best able to minimize the discrepancies
between satellite and in situ estimates of chlorophyll-a. While higher resolution products
are available, the 9 km resolution is sufficient to distinguish the small scale structure of
chlorophyll over an 8 day period.
3.3.3 Methods
A simple sum of velocity components (tidal, barotropic atmospheric forced, geostro-
phic and Ekman velocities) is computed, neglecting the non-linear effects between the
various processes, which are assumed to be small in comparison to the total velocities.
The combination of all of the velocities is then used to determine the lateral mixing. This
computation, based on the (Smagorinsky, 1963) formulation in which the magnitude
of the horizontal mixing is proportional to horizontal current shear, leads to a time scale















where u and v are the eastward and northward velocity components, x and y are the
eastward and northward coordinates, andDS andDS are the tension and shearing strains.
The physical process associated with this formula can be explained as follows : in a given
area, fast and discontinuous variations of the horizontal water displacements affect the
direction of the currents or/and their amplitudes. These variations induce horizontal
shear, which is directly related to the lateral mixing via equation (1).
The time scale has been computed at each time step and averaged over 8-day periods,
corresponding to the different 8-day satellite composite periods. For the time scale com-
putation using the barotropic velocities only, we used the model prescribed spatial grid
and a 1-hour time step. For the results including the Ekman currents, the ECMWF wind
speed grid was extrapolated onto the model grid and we used a time step of 3 hours.
Such temporal discretizations are adequate to distinguish rapid changes in the velocity
fields, and they are sufficient to allow comparisons with the 8-day chlorophyll satellite
images after being averaged.
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3.3.4 Validation of model currents
Tidal currents and atmopheric forced currents have been compared to the current
meter observations. The model velocities have been validated in the article submitted to
Deep Sea Research. However, as it has already been developed in the thesis manuscript
(see sections 2.3 and 2.4), this part is not included there.
3.3.5 Results
We first focused on the vertical uniformity of the ADCP time series to examine if the
tidal currents are purely barotropic or if there is an internal tide component. Fig. 3.16
shows the evolution with depth of the M2 semi major axis (SEMA) at the P1 and P2
sites. We clearly see that the SEMA are not uniform with depth. In particular, in the
shallowest depths, the currents vary strongly. In this ocean layer, currents are strongly
influenced by winds and the harmonic analysis can not separate the tidal components
from the atmospheric pressure and wind effects. This layer is approximately 80 meters
and 540 meters deep at P2 and P1 sites respectively, which is consistent with (Park
et al., 2008b) observations. The deepest observation cell at P1 is only a few meters
deeper than the layer thickness, therefore we cannot use these data to see any internal
tide profile. At the P2 location, the SEMA length decreases strongly from 80 m to 260 m,
which corresponds to the thermocline, as we can see from the salinity profile at the A4
station close to the P2 site (Fig. 3.16, right). Below 260 m, the SEMA decrease slowly,
this indicates the presence of internal tides and confirms the observations of (Park et al.,
2008a). Those variations of SEMA due to internal tides are very small in comparison with
the SEMA amplitudes, suggesting that the effects of internal tides are weak compared
to the effects of barotropic tides.
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Fig. 3.16 – Profiles of the M2 semi major axis at P1 (left) and P2 (right) sites. The
salinity at the A4 site (see Fig. 3.15) has been overlaid on the P2 profile (dashed line).
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Fig. 3.17 – Ratio between the Ekman current variability and the geostrophic current
variability. The red areas correspond to Ekman dominant areas. Bathymetry contours
every 1000 meters are shown.
To investigate whether the Ekman currents or the geostrophic currents were domi-
nant over the bloom region, we have computed the ratio between the Ekman current
variability and geostrophic current variability over the November 2004 to February 2005
period (Fig. 3.17). The Ekman process is clearly dominant over the Kerguelen Plateau,
probably due to lower water column thickness. Furthermore, geostrophic currents are
large scale currents making their shear strain small, we hence do not expect them to
have an important impact on the short lateral mixing time scales. Thus, we will not
take into account the geostrophic currents to compute the lateral mixing time scale τ
used later in the study as they are insignificant compared to other currents in the bloom
region.
To be consistent with chlorophyll images, we average the mixing time scales onto the
same eight day period as the satellite data. Fig. 3.18 shows the time scales computed
using the tidal currents, the atmospheric forced currents and the Ekman currents for the
January 1-8, 2005 period. Time scales between 0 and 10 days are plotted as they cor-
respond to high lateral mixing areas ((Beckmann et Pereira, 2003)). Lateral mixing
is not uniformly distributed on the plateau, we find short time scales indicating strong
mixing along the Northern Kerguelen Plateau shelf break, while other regions are re-
latively quiet. The strong lateral mixing regions are highly correlated with the strong
bathymetric slope areas ; this is due to important barotropic tidal current intensification
in regions of pronounced bathymetric gradients. However, the horizontal mixing is not
simply related to the bottom slope as we can see a tongue of important mixing coming
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3.3.6 Discussion
Fig. 3.21 presents six images of the chlorophyll bloom over the northern Kerguelen
Plateau from November 2004 to January 2005. Lateral mixing time scales for period
between 1 and 7 days have been overlaid. The phytoplankton bloom starts to develop in
early November in the northeast sector of the Plateau and lasts for nearly 3 months. By
mid-November, the chlorophyll presence becomes visible in the southeast of the Kergue-
len Islands, and at the end of November, the bloom has reached its maximum intensity
and coverage. (Park et al., 2008b) suggested that the bloom pattern was constrained by
surrounding strong currents, which are associated with the Polar Front (PF) in the north
and the Fawn Trough Current in the south. However we can see on the satellite images
that the chlorophyll extension stops north of Heard Island, making the distance between
the southward limit of the bloom and the Fawn Trough trench, in which the current flows,
too large for the current to have any impact on the bloom pattern. This separation dis-
tance with the trench also indicates that the interaction of strong flow with bathymetry
is not a sufficient argument to explain the bloom shape. As for the high lateral mixing
contours, they show good agreement with the southern extension of the bloom. This
suggests that the horizontal mixing, which is mainly due to barotropic tidal currents,
acts as a barrier for the bloom extension and that the shear induced by highly variable
currents stops the bloom from spreading. Furthermore, other regions of the bloom shape
coincide with regions of short lateral mixing time scales. Southeast of the Kerguelen
Islands, we see a large band of weak chlorophyll concentration in the satellite images.
This band corresponds with an area of very short lateral mixing time scales, and the nor-
thernmost limit of the bloom coincides very well with the contours of high lateral mixing.
Around the Kerguelen Plateau, we distinguish two blooms (Fig. 3.15, right) : one
(Bloom A) extending to the east of the Kerguelen Islands, which is due to iron ferti-
lization by water run off from the island ((Blain et al., 2001), (Bucciarelli et al.,
2001)), another one (Bloom B) situated on the northern plateau on which the KEOPS
project focuses. (Park et al., 2008b) suggested that Bloom A does not reach the plateau
between Kerguelen and Heard Island because of the strong eastward PF flow, and also
added that the KEOPS bloom (Bloom B) is bounded on the north by the PF. (Mongin
et al.) suggest that the entire plume (which extends as far as longitude 90˚ E) could be
also caused by iron coming from the Kerguelen Island and plateau as a consequence of
winter advection of dissolved iron combining these two sources, but they were unable to
clearly define the processes responsible for such bloom separation. From our study, we
can look more closely at such processes. On the chlorophyll satellite image of 11/17/2004,
we clearly see this separation between the blooms. The overlaid contours of the short
lateral mixing time scales are closely positioned over the minimum of the chlorophyll
concentration, which indicates the separation of the two patterns ; this confirms that the
bloom is surrounded by strong lateral mixing areas and that its shape is linked with such
physical processes.
Another region of low chlorophyll concentration is the band north of Heard Island
which is formed repeatedly during the bloom period and separates the bloom between
an eastern part and a western part. This tongue is visible on the satellite images of
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17/11/2004, 25/01/2005 and particularly on the 19/12/2004 image (Fig. 3.21). The re-
presentation of τ shows also a tongue due to very intense lateral mixing in this area and
coming from west of Heard Island in a northerly direction. This supports an apparent
link between low lateral mixing areas and the bloom shape.
We carried out an analysis on each image to examine whether the visually appa-
rent correlation between high chlorophyll-a concentrations and lateral mixing short time
scales could be verified statistically. We have interpolated the time scale grid onto the
satellite image grid in a box around the northern Kerguelen Plateau (see Fig. 3.18). We
have plotted τ as a function of the cumulative percentage of high chlorophyll concentra-
tion grid points. We have also overlaid contours of the inverse gradient of bathymetry to
confirm our results with the previous hypothesis ((Mongin et al., 2008)).
(Tyrrell et al., 2005) defined any chlorophyll concentration higher than 1 mg.m−3
as a high chlorophyll concentration. (Mitchell et Holm-Hansen, 1991), (Sullivan
et al., 1993) and (Korb et al., 2004) have found that satellite data underestimates high
chlorophyll concentrations by a factor of 2 or more in the Southern Ocean. Therefore,
for each image, we have computed the cumulative percentage of data whose concentra-
tion is greater than 2 mg.m−3. Fig. 3.22 represents this cumulative percentage averaged
over the 6 satellite chlorophyll images. The correlation between low chlorophyll-a areas
and short lateral mixing time scales is not absolute but is very high. There is less than
10% of high chlorophyll concentration for time scales lower than 4 days and 20for time
scales lower than 6 days, which means that the phytoplankton bloom is only developed
in weak lateral mixing regions. We find some areas of high chlorophyll concentration
outside the belt formed with short time scales. These areas are very limited : about 6.5%
are outside for satellite image of 19/12/2004, 2.9% for satellite image of 01/01/2005, and
this percentage is insignificant for the other images. Following Fig. 3.22, 90% of the high
chlorophyll-a concentration data are contained in areas where τ is greater than 6 days
or in areas where the inverse bathymetric gradient is greater than 0.4. These contours
are over plotted on the mean chlorophyll-a concentration map (Fig. 3.23) over the bloom
period. On the eastern and western Kerguelen Plateau breaks, the bathymetric gradient
contour is complementary to the τ contour, and the opposite situation at the north of
the bloom. However, Fig. 3.23 highlights that the τ contour is closer to the southernmost
extension.
Internal tidal waves increase vertical diffusivity, allowing extra iron to be brought to
the ocean surface allowing concentrations of phytoplankton to grow. The variability of
the phytoplankton distribution over the plateau is quite large, and is driven according to
our results by rearrangement of the phytoplankton biomass due to tidal mixing, which
delimits areas of high biomass. The mechanism that drives the eastward extension of
the bloom seems more related to a winter advection of nutrient during the non-growth
period ((Mongin et al.)). The link between the two mechanisms is not fully resolved at
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Fig. 3.22 – Lateral mixing time scales and inverse bathymetric gradients as a function
of the cumulative percentage of high chlorophyll-a concentration data. We consider the
concentration of chlorophyll is high when it is greater than 2 mg.m−3. The results are
averaged over the six satellite images.
3.3.7 Conclusions
We have quantified the horizontal mixing time scales using barotropic tidal currents,
barotropic atmospheric forced currents and Ekman velocities and showed that our esti-
mated short time scales were mainly due to tidal currents over the northern Kerguelen
Plateau.
By comparing τ with the satellite chlorophyll images, we have demonstrated that
the annual blooms develop only within areas over the northern plateau surrounded by
very intense short lateral mixing time scale contours. The lateral mixing time scales are
a better limit for the southernmost extension of the bloom pattern than the position
of the Fawn Trough current or the strong bathymetric gradients of the trench. Lateral
mixing by tides offers also a good explanation for the separation of the bloom east of the
Kerguelen Islands and the KEOPS bloom, and for the western and eastern boundaries of
the chlorophyll accumulation shape. Finally, the lateral mixing process provides a good
explanation for the weak phytoplankton tongue north of Heard Island which appears
regularly during the bloom period. We can therefore conclude that the recurrence of
the annual bloom only develops in areas where the short time scale lateral mixing is
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sufficiently weak and that it cannot be advected in short lateral mixing time scale areas.
The suggestion that peak chlorophyll-a concentration is higher in weak lateral mixing
areas is supported by our statistical analysis.
Future model development will require substantial efforts to simulate internal wave
effects on vertical mixing in a three dimensional framework, including the barotropic
and baroclinic components of tides. Additionally it would be interesting to couple a
bio-physical model to verify our hypothesis, to link the two processes and to better
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Fig. 3.23 – Mean chlorophyll-a concentration (in mg.m−3) over the bloom period. Over-
laid are the contours of τ (black) and the inverse gradient of bathymetry (violet) which
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4.2. Altime´trie dans les re´gions coˆtie`res et a` forts gradients bathyme´triques
4.1 Objectifs
Dans le chapitre 2, nous avons mis en place et valide´ les simulations re´gionales de
re´ponse barotrope a` la mare´e et au forc¸age atmosphe´rique. Dans cette partie, nous quan-
tifions l’apport de ces mode`les pour la correction de la dynamique oce´anique haute
fre´quence des donne´es altime´triques et nous e´tudions les signaux re´siduels obtenus. Pour
cela nous e´valuons dans un premier temps la contribution des corrections dans les re´gions
coˆtie`res en termes quantitatifs. Nous e´tudions ensuite les signaux re´siduels dans la re´gion
de Fawn Trough, le chenal aux forts gradients de bathyme´trie qui se´pare le plateau de
Kerguelen en une partie Nord et une partie Sud. Dans la deuxie`me partie, nous utili-
sons les mode`les en tant qu’indicateurs pour de´terminer les sites de ge´ne´ration de mare´e
interne autour du plateau de Kerguelen, et en tant que corrections pour caracte´riser sa
signature de surface a` partir de l’altime´trie. Enfin, ce chapitre se termine par l’application
des mode`les re´gionaux pour la correction des signaux altime´triques sur la plate-forme de
glace d’Amery.
4.2 Altime´trie dans les re´gions coˆtie`res et a` forts
gradients bathyme´triques
4.2.1 Introduction
L’altime´trie, de part son e´chantillonnage spatial et temporel, est principalement
de´die´e a` l’e´tude des processus oce´aniques de l’oce´an du large. Elle est d’abord largement
utilise´e pour la compre´hension de la variabilite´ a` grande e´chelle, comme pour l’e´tude
du phe´nome`ne climatique El Nin˜o ((Alory et Delcroix, 2002)), et e´galement pour
l’e´tude de la variabilite´ me´so-e´chelle. La dynamique coˆtie`re, caracte´rise´e par une multi-
tude d’e´chelles de variabilite´, est difficilement observable avec les produits altime´triques
classiques, car ils sont filtre´s en espace a` des pe´riodes supe´rieures a` celle des processus
coˆtiers. Aux difficulte´s d’e´chantillonnage, s’ajoutent les difficulte´s de mesures le long des
coˆtes. La performance des altime`tres et des radiome`tres est de´grade´e dans les re´gions
coˆtie`res par la pre´sence de terres dans la taˆche au sol de ces instruments. Enfin, les
mode`les de correction de la dynamique haute-fre´quence (mare´e, re´ponse barotrope aux
forc¸ages atmosphe´riques), sont moins pre´cis dans ces re´gions.
La chaˆıne de traitement altime´trique utilise´e dans notre e´tude, X-track, a pour but
d’ame´liorer a` la fois la quantite´ et la qualite´ des donne´es disponibles dans les re´gions
coˆtie`res (cf Chap 1.4). Pour cela elle utilise, entre autres, une technique de reconstruction
des corrections a` l’aide d’une interpolation ((Roblou et al., 2006)), et des mode`les
re´gionaux de corrections de la dynamique haute-fre´quence.
Le but de cette section est de montrer l’apport de la chaˆıne de traitement X-track et
de nos mode`les re´gionaux de mare´e et de re´ponse de l’oce´an aux forc¸ages me´te´orologiques
pour l’e´tude des mesures altime´triques en re´gion coˆtie`re. Pour cela nous montrons dans
un premier temps l’apport de nos mode`les re´gionaux par rapport aux mode`les globaux
classiquement utilise´s (le mode`le FES2004 ((Lyard et al., 2006)) pour la mare´e et le
mode`le de (Carre`re et al., 2004) pour la re´ponse aux forc¸ages atmosphe´riques) pour
re´duire la variabilite´ des anomalies de hauteur de mer (AHM) mesure´es par l’altime`tre.
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Dans un deuxie`me temps nous confrontons nos donne´es altime´triques aux donne´es le long
de la trace disponibles sur le site AVISO (donne´es mono-mission) pour mettre en e´vidence
la valeur ajoute´e du jeu de donne´es de´veloppe´ avec X-track. Pour ve´rifier la consistance
des re´sultats obtenus, nous confrontons les AHM issues de l’altime´trie aux e´le´vations des
mare´graphes coˆtiers. Les comparaisons sont effectue´es avec les donne´es du satellite Jason-
1, des mare´graphes coˆtiers du re´seau ROSAME. Enfin, nous appliquons nos donne´es
altime´triques pour l’e´tude du courant dans une re´gion a` fort gradient bathyme´trique, le
chenal de Fawn Trough.
4.2.2 Apports des mode`les barotropes re´gionaux
Afin de quantifier l’apport des mode`les re´gionaux pour la correction de la dynamique
haute fre´quence de l’oce´an par rapport aux mode`les globaux, nous avons effectue´ des
extractions dans les re´gions coˆtie`res, autour des ıˆles Kerguelen, Crozet, Saint-Paul et
Amsterdam. Nous avons corrige´ les anomalies de hauteur de mer a` l’aide des mode`les
globaux d’une part, et des mode`les re´gionaux d’autre part. Les mode`les globaux utilise´s
sont FES2004 ((Lyard et al., 2006)) pour la mare´e, le mode`le de (Carre`re et Lyard.,
2003) pour la re´ponse barotrope de l’oce´an aux forc¸ages me´te´orologiques. Les mode`les
re´gionaux sont ceux de´veloppe´s dans le cadre de cette the`se et dont la mise en place et
le validation sont pre´sente´es dans le chapitre 2.
Fig. 4.1 – A gauche : RMS du signal altime´trique corrige´ du mode`le global ((Carre`re
et Lyard., 2003)) moins la RMS du signal corrige´ du mode`le re´gional en re´ponse aux
vents et a` la pression atmosphe´rique (cm). Une valeur positive indique une meilleure
correction des donne´es altime´triques avec le mode`le re´gional. A droite : re´duction de la
variance du signal altime´trique avec les corrections re´gionales (en pourcentage).
117
4.2. Altime´trie dans les re´gions coˆtie`res et a` forts gradients bathyme´triques
La correction de mare´e re´gionale apporte peu par rapport a` la mare´e globale FES2004.
La diffe´rence entre la RMS du signal altime´trique corrige´ de FES2004 et celle du signal
corrige´ de la mare´e re´gionale varie entre −0, 5 cm et 0, 5 cm. Cette diffe´rence tourne
le´ge`rement a` l’avantage du mode`le re´gional en coˆtier et elle est he´te´roge`ne dans l’oce´an
du large. Par ailleurs, compte tenu des re´sultats obtenus dans la partie 2.3, nous savons
que les ame´liorations apporte´es au mode`le re´gional autour des ıˆles Kerguelen se situent es-
sentiellement dans la baie du Morbihan, cependant, bien que les satellites Topex-Pose´¨ıdon
et Jason-1 survolent l’entre´e de la baie, nous ne disposons d’aucune donne´e dans cette
re´gion car les observations sont trop proches de la coˆte. On peut penser que les nouveaux
capteurs tracker (Diode et MNT), ainsi que les nouveaux radiome`tres dont la taˆche au
sol sera re´duite pourront permettre des observations dans la baie du Morbihan.
L’apport du mode`le re´gional de la re´ponse de l’oce´an aux forc¸ages atmosphe´riques
par rapport au mode`le global est nettement plus visible. Elle est illustre´e par la fi-
gure 4.1 (gauche) qui repre´sente la RMS du signal altime´trique corrige´ du mode`le global
((Carre`re et Lyard., 2003)) moins celle du signal corrige´ du mode`le re´gional de´veloppe´
dans cette the`se. Cette diffe´rence est comprise entre −0, 1 cm et 0, 6 cm autour des ıˆles
Kerguelen. L’apport du mode`le re´gional est tre`s important en re´gion coˆtie`re et non
ne´gligeable dans l’oce´an hauturier, ou` les diffe´rences entre les deux RMS sont majoritai-
rement positives.
Les corrections barotropes re´gionales applique´es aux donne´es altime´triques re´duisent
la variabilite´ du signal non corrige´ de 50% a` plus de 85% autour des ıˆles Kerguelen
(Fig. 4.1, droite). Notons d’ailleurs que la re´duction de variance du signal n’est pas
homoge`ne sur la re´gion d’e´tude. Elle est minimal a` l’Ouest des ıˆles Kerguelen et maximale
a` l’Est. Cela est certainement duˆ a` une disparite´ des e´le´vations de mare´e autour des ıˆles
Kerguelen : a` l’Ouest, la variabilite´ des e´le´vations de mare´e est en effet beaucoup plus
faible qu’a` l’Est (Fig. 3.1 et Chap. 3.1).
Nous avons effectue´ les meˆmes statistiques atour des ıˆles Crozet, Saint-Paul et Am-
sterdam. On obtient des re´sultats e´quivalents : le mode`le de mare´e apporte une cor-
rection similaire a` celle de FES2004 dans l’oce´an hauturier et le mode`le re´gional de
re´ponse aux forc¸ages atmosphe´riques permet quant a` lui une meilleure correction des
donne´es altime´triques dans l’oce´an du large et surtout en re´gion coˆtie`re, ce qui aboutit
a` une re´duction de la RMS lorsqu’on corrige de la dynamique haute-fre´quence avec les
simulations re´gionales.
4.2.3 Apports de X-track par rapport a` une chaˆıne de traitement
standard
4.2.4 Quantite´ des donne´es
Dans un premier temps nous cherchons a` estimer l’impact de l’editing et de la re-
construction des donne´es de X-track (cf Chap. 1.4) pour la quantite´ des observations
altime´triques en coˆtier. Pour cela nous avons compare´ le nombre d’observations obte-
nues avec cette chaˆıne de traitement avec celui issu des donne´es AVISO le long de la
trace de type mono-mission (Fig. 4.2).
L’e´chelle de couleur est sature´e a` 100 observations alors que les extractions ont e´te´





Fig. 4.2 – Nombre d’observations altime´triques le long de la trace pour les donne´es
AVISO (a` gauche) et pour les donne´es X-track (a` droite). Position des traces 94 et 179
sur la figure de gauche.
en re´gion coˆtie`re. Cependant nous pre´cisons que, dans le large, le nombre de donne´es
issues de X-track et d’AVISO est de 100%. Les donne´es AVISO ont en effet e´te´ interpole´es
en espace (interpolation par spline sur 6 points) pour reconstruire les se´ries temporelles
et ainsi combler les donne´es manquantes lorsque cela est possible. On peut remarquer
l’apport des traitements de X-track sur le nombre d’observations en coˆtier sur les traces 94
et 179 de Jason-1 (Fig. 4.2). La trace 94, qui coupe les ıˆles Kerguelen en leur Sud-Ouest,
est une trace descendante. Sur cette trace, X-track permet de s’approcher plus pre`s de
l’ˆıle lorsque le satellite arrive sur celle-ci, et de reconstruire une se´rie temporelle plus de
longue de plus de deux fois, lorsque le satellite de´croche apre`s avoir observe´ des zones de
terre. Pour la trace 179, le traitement de´die´ aux re´gion coˆtie`res permet d’obtenir un point
d’observation de plus en amont et en aval des ıˆles Kerguelen, et d’accroˆıtre le nombre
d’observations autour des coˆtes. X-track fournit donc plus de donne´es en zone coˆtie`re et
des observations plus proches des coˆtes que les produits altime´triques classiques. Ceci est
particulie`rement utile pour e´chantillonner les processus a` petite e´chelle qui se produisent
en re´gion coˆtie`re.
L’editing et la reconstruction des corrections n’ont cependant aucun effet sur le
nombre de donne´es altime´triques et leur rapprochement aux coˆtes pour l’e´tude utilisant
les mesures de Jason-1 autour de Crozet et Saint-Paul. En effet ces traces ne survolent
pas de terres dans ces deux re´gions. Ainsi, dans l’e´tude qui suit, puisque l’on cherche a`
quantifier l’apport du traitement de la chaˆıne X-track en re´gion coˆtie`re, nous limitons
notre e´tude a` la re´gion des ıˆles Kerguelen, car c’est le seul endroit de notre re´gion d’e´tude
dans lequel les traces au sol de Jason-1 survolent des zones de terre. Nous cherchons donc
maintenant a` e´valuer si les donne´es reconstruites en re´gion coˆtie`re sont exploitables.
4.2.5 Qualite´ des donne´es
Pour e´valuer la qualite´ des donne´es issues de la chaˆıne altime´trique X-track, nous
avons compare´ les se´ries temporelles issues de ce traitement avec les donne´es in situ du
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94 94
Fig. 4.3 – RMS (en m) de la diffe´rence entre les donne´es du mare´graphe de Kerguelen et
les se´ries temporelles altime´triques le long de la trace pour les donne´es AVISO (a` gauche)
et pour les donne´es X-track (a` droite). En rouge : position de mare´graphe de Kerguelen.
En noir : position du point de maximum de corre´lation entre les donne´es altime´triques
et les donne´es in situ. La position de la trace 94 a e´te´ ajoute´e.
mare´graphe de Kerguelen. Nous avons fait de meˆme avec les donne´es AVISO afin de
quantifier l’apport de X-track par rapport aux produits altime´triques classiques. Pour
eˆtre consistant dans la me´thode de comparaison entre les deux jeux de mesures, nous
avons corrige´ les donne´es altime´triques issues de X-track des corrections ge´ophysiques
classiques, et e´galement des effets de charge, de la mare´e terrestre, de la re´ponse de
l’oce´an a` la mare´e et aux forc¸ages atmosphe´riques issus de nos mode`les re´gionaux et
de la surface moyenne calcule´e a` partir des ces corrections pour obtenir des AHM. Les
donne´es AVISO sont e´galement des AHM, mais elles utilisent des mode`les globaux pour
corriger les phe´nome`nes haute-fre´quence aliase´s dans l’altime´trie et un editing et une
me´thode de reconstruction diffe´rents de ceux de X-track. Les observations du mare´graphe
de Kerguelen ont e´te´ corrige´es des e´le´vations en re´ponse aux forc¸ages atmosphe´riques
issues de la mode´lisation barotrope et de la mare´e a` l’aide d’une analyse harmonique.
La figure 4.3 pre´sente les RMS entres la se´rie temporelle mare´graphique et les se´ries
temporelles altime´triques ainsi corrige´es pour les donne´es issues de AVISO et X-track.
Les RMS sont plus faibles en utilisant X-track qu’AVISO. Les statistiques offrent de
meilleurs re´sultats le long de toute la trace, et en particulier pre`s des coˆtes ou` l’apport
des mode`les re´gionaux re´duit conside´rablement la RMS. Notons cependant que la RMS
est assez forte, en comparaison avec l’ensemble des re´sultats, apre`s le de´crochage de
l’altime`tre, lorsqu’il vient de survoler des zones de terre. Ne´anmoins, meˆme dans ces
re´gions, les statistiques obtenues avec X-track restent de meilleure qualite´ que celles
obtenues avec les donne´es AVISO. Cette diminution de la RMS nous permet de construire
un jeu de donne´es ame´liore´ autour des ıˆles Kerguelen.
Pour mieux comprendre les statistiques obtenues, nous avons calcule´ les transforme´s
de Fourier du signal mare´graphique de Kerguelen et des se´ries temporelles issues de X-
track et AVISO au point de maximum de corre´lation entre les donne´es altime´triques et
in situ. Ce point est situe´ au Sud de l’ˆıle le long de la trace 94 (Fig. 4.3). Les spectres
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ont e´te´ calcule´s pour chacun des trois signaux pour des pe´riodes allant de 30 a` 100 jours.
Ils sont pre´sente´s dans la figure 4.4.
On remarque facilement que le spectre de la se´rie X-track est plus proche de celui
du mare´graphe que celui de la se´rie AVISO. Les pics du spectre d’AVISO sont beaucoup
plus importants entre 50 et 100 jours. Pour la pe´riode de re´pe´titivite´ de Jason-1, cette
bande de pe´riode correspond aux pe´riodes aliase´es de certaines ondes de mare´e, et plus
ge´ne´ralement de phe´nome`nes haute-fre´quence. Cela de´montre le meilleur de-aliasing ob-
tenu avec l’utilisation des mode`les re´gionaux. Les corrections re´gionales permettent de
mieux corriger l’altime´trie de ces effets et d’obtenir une meilleure consistance avec les












Fig. 4.4 – Transforme´es de Fourier pour le mare´graphe de Kerguelen et les e´le´vations
issues de X-track et AVISO. Les re´sultats sont pre´sente´s pour le point de maximum de
corre´lation entre les donne´es altime´triques et les donne´es in situ (Fig. 4.3).
Nous pouvons donc maintenant appliquer nos re´sultats a` l’e´tude de la circulation
coˆtie`re autour des ıˆles Kerguelen. Pour cela, nous avons calcule´ la corre´lation entre les
mesures du mare´graphe de Kerguelen et les se´ries temporelles issues de X-track corrige´es
des phe´nome`nes haute-fre´quence (Fig. 4.5). On observe de tre`s fortes corre´lation sur le
plateau situe´ autour des ıˆles Kerguelen (profondeur infe´rieure a` 500 m), au Sud et a`
l’Est de l’archipel. Cette zone est de´limite´e par le Front Polaire au Sud de Kerguelen
qui s’e´tend de manie`re zonale autour de 51˚ S et remonte vers le Nord a` l’Est de l’ˆıle en




Kerguelen, contient la majeure partie de l’ACC. Au Sud du Front Polaire, l’ACC s’e´coule
essentiellement dans le chenal de Fawn Trough et par le passage d’Elizabeth Trough qui
se´pare le plateau de Kerguelen du plateau continental Antarctique. Le fosse´ de Fawn
Trough, de par sa position et parce qu’il permet le transport d’une part significative de
l’ACC, joue donc un roˆle essentiel pour les e´changes entre le bassin d’Enderby, a` l’Ouest
de plateau, et le bassin Antarctique Australien a` son Est (cf Chap. 3.2). Cependant
notre connaissance du transport et de sa variabilite´ a` Fawn Trough est limite´e par le
manque de donne´es in situ dans cette re´gion. L’altime´trie satellitaire est donc un moyen
d’observation pre´cieux qui permet de compenser ce manque de donne´es.
Fig. 4.6 – Bathyme´trie dans la re´gion du plateau Kerguelen (m) et position de la trace
94 de Jason-1 (en vert).
La trace 94 est particulie`rement inte´ressante pour l’e´tude des transports dans Fawn
Trough car elle coupe le chenal en son milieu et de manie`re quasi perpendiculaire aux
gradients de bathyme´trie et a` l’e´coulement du transport barotrope dans cette re´gion
(cf Chap 3.2). La figure 4.6 repre´sente la trace au sol 94 du satellite Jason-1 dans la
re´gion d’e´tude. Nous avons effectue´ des extractions des AHM mesure´es par Jason-1 sur
la pe´riode 2002-2005 autour du chenal bathyme´trique de Fawn Trough sans corriger les
donne´es de la dynamique barotrope en re´ponse aux forc¸ages atmosphe´riques. La figure 4.7
repre´sente l’e´volution temporelle des anomalies de transport de´duites de l’altime´trie ainsi
que l’indice SAM. Les anomalies de transport ont e´te´ filtre´es en espace (30 km) et dans le
temps (50 jours) afin de re´duire le bruit sans toutefois trop lisser le signal. On remarque
une importante corre´lation entre les deux signaux (0.51) qui confirme les re´sultats obtenus
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dans la partie 3.2 sur l’e´tude de la simulation en re´ponse aux forc¸ages atmosphe´riques.
La corre´lation entre le SAM et les anomalies de transport de´duite de l’altime´trie est plus
faible que celle du SAM avec le transport issu du mode`le car les donne´es altime´triques
contient la composante barocline en plus de la composante barotrope. Par ailleurs, tout
comme nous l’avons souligne´ dans la partie 3.2, les anomalies de transport re´agissent de
manie`re instantane´e aux variations du SAM. Cela est en accord avec l’e´tude de (Hughes
et al., 1999) qui a montre´ que pour des pe´riodes comprises entre 10 et 220 jours, la re´ponse
de l’oce´an Austral aux changements de forc¸age par le vent est rapide.
Dans la re´gion de Fawn Trough, les donne´es altime´triques extraites a` l’aide de la
chaˆıne de traitement X-track et corrige´es des mode`les re´gionaux de la dynamique haute
fre´quence pourront eˆtre utilise´es en comple´ment de la campagne TRACK. Ce projet se
propose de mesurer pour la premie`re fois le transport d’une branche de l’ACC. Pour
cela des mesures de courant, ainsi que des sections CTD seront effectue´es le long de la
trace 94 du satellite Jason-1. La qualite´ de nos donne´es altime´triques permettra de mieux
quantifier le transport barocline dans le passage de Fawn Trough.
Fig. 4.7 – Anomalies de transport issues de l’altime´trie et indice SAM (en rouge). La




En comparant la technique de reconstruction des donne´es X-track avec les produits
classiques, on re´duit le nombre de donne´es errone´es et on augmente le nombre d’observa-
tions en coˆtier. Nous obtenons ainsi un jeu de donne´es altime´trique de meilleur qualite´ et
de plus grande quantite´ que celle des produits altime´triques classiques. Ces ame´liorations
sont dues a` :
– l’utilisation de mode`les re´gionaux pour les corrections de la dynamique haute
fre´quence qui permet de mieux de-aliaser ces effets dans le signal altime´trique
et en particulier en re´gion coˆtie`re (les produits de type AVISO utilisent le mode`le
global de mare´e FES2004 et le mode`le de (Carre`re et Lyard., 2003) pour la
re´ponse barotrope de l’oce´an aux forc¸ages atmosphe´riques),
– l’editing et de reconstruction des corrections le long de la trace qui permet d’aug-
menter les nombre de donne´es en re´gion coˆtie`re.
La corre´lation des se´ries temporelles ame´liore´es issues de X-track avec celle du mare´graphe
de Kerguelen, toutes corrige´es de la dynamique haute-fre´quence, a permis de mieux com-
prendre la dynamique autour des ıˆles Kerguelen et de distinguer l’impact du Front Polaire
sur cette dynamique. Nous avons finalement utilise´ les donne´es altime´triques X-track pour
estimer les variations temporelles des anomalies du transport total (barotrope et baro-
cline). La forte corre´lation avec l’indice climatique SAM obtenue confirme les re´sultats
de´ja` obtenus avec le mode`le barotrope.
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4.3 La mare´e interne
La mare´e oce´anique e´tudie´e dans le chapitre 3 est la mare´e d’origine astronomique
re´sultant de l’attraction gravitationnelle des corps ce´lestes (Lune, Soleil...) se de´plac¸ant
autour de la Terre et de la rotation de la Terre sur elle-meˆme. La mare´e interne (encore
appele´e mare´e barocline) de´signe quant a` elle des processus qui ont lieu a` l’inte´rieur
de l’oce´an : lorsque les forts courants de mare´e barotrope rencontrent des variations
bathyme´triques importantes, au niveau des talus, des monts sous-marins ou des dorsales
oce´aniques, ils engendrent des de´placements verticaux pe´riodiques des isopycnes : c’est
la mare´e interne.
Les mouvements verticaux de la thermocline dus a` la mare´e interne peuvent atteindre
une dizaine de me`tres et plus encore : (Chiswell, 1994) a observe´ des amplitudes de
15 me`tres au Nord d’Hawa¨ı et (Pringree et New, 1989) a observe´ des de´placements
supe´rieurs a` 200 me`tres dans la baie de Biscaye. La signature en surface de la mare´e
interne n’est cependant que de quelques centime`tres en raison du rapport de gravite´
effective qui est de l’ordre de 10−3 entre la surface et la thermocline ((Apel, 1987)).
Les amplitudes restent ne´anmoins plus importantes que les erreurs des satellites les plus
pre´cis. Par ailleurs, une partie significative des ondes de mare´e interne reste cohe´rente
dans le temps avec le potentiel astronomique de ge´ne´ration de la mare´e. L’altime´trie
satellitaire est donc en mesure de de´tecter de tels signaux.
Des e´tudes utilisant l’altime´trie a` l’e´chelle globale ont de´ja` mis en e´vidence des signaux
de mare´e barocline autour de la partie Nord du plateau de Kerguelen ((Kantha et
Tierney, 1997), (Carre`re et al., 2004)). Ces re´sultats ont e´te´ confirme´s par les mode`les
globaux de mare´e interne de (Morozov, 1995) et (Simmons et al., 2004). Dans cette
partie nous utilisons notre mode`le re´gional de mare´e barotrope et le crite`re the´orique
de (Baines, 1986) pour prouver la possible ge´ne´ration de la mare´e interne autour du
plateau de Kerguelen. Nous caracte´risons ensuite les signaux de surface de mare´e interne
a` partir des donne´es T/P et Jason-1. La pre´cision de ces deux satellites e´tant de l’ordre du
centime`tre nous re´duisons notre e´tude a` la composante de mare´e M2 qui est dominante
dans la re´gion d’inte´reˆt. Enfin, a` partir de ces re´sultats nous e´valuerons la quantite´
d’e´nergie dissipe´e par la mare´e interne autour du plateau de Kerguelen.
4.3.1 Indicateurs de mare´e interne
Les zones principales de ge´ne´ration de la mare´e interne se situent au niveau des
accidents de bathyme´trie. Plus pre´cise´ment, pour que la ge´ne´ration puisse avoir lieu il
faut que les gradients de bathyme´trie soient importants ainsi que les courants de mare´e
barotrope associe´s et que le milieu soit stratifie´. Le mode`le re´gional de mare´e barotrope
peut donc nous apporter des informations sur les sites potentiels de ge´ne´ration de mare´e
interne. En premier lieu, l’e´tude des ellipses de courants de mare´e au niveau des talus
et des accident topographiques donne des indications sur ces sites. A l’Est et a` l’Ouest
de la moitie´ Nord du plateau de Kerguelen, les demi-axes majeurs des ellipses de mare´e
de M2 sont quasiment perpendiculaires au gradient de topographie et leur amplitude
y est assez importante (cf Chap. 3) : elles sont donc tre`s propices a` la ge´ne´ration de
mare´e interne. En effet dans les mode`les de mare´e interne a` deux dimensions, le forc¸age
est proportionnel au flux traversant les pentes de bathyme´trie, qui est souvent le plus
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En plus du mode`le barotrope de mare´e, certains crite`res the´oriques peuvent servir
d’indicateurs pour de´terminer les sites de ge´ne´ration de mare´e interne. Il a e´te´ montre´ que
les deux parame`tres essentiels controˆlant la dynamique des ondes internes sur les fonds
oce´aniques sont l’angle d’inclinaison α des rayons de propagation de l’onde interne dans
l’oce´an et le gradient de bathyme´trie. Ainsi (Baines, 1986) a propose´ un crite`re (Equa-
tion 4.2) faisant intervenir les deux parame`tres pre´ce´dents et permettant de de´terminer





ou` α est le rapport entre la pulsation ω de l’onde conside´re´e et la fre´quence de Brunt-
Va¨isa¨la¨ (N). Lorsque γ ≈ 1 les courbes caracte´ristiques sont tangentes a` la bathyme´trie
et la pente est critique. Le mouvement est alors essentiellement barocline a` travers toute
la colonne d’eau et des phe´nome`nes de re´sonance induisent une ge´ne´ration maximum des
ondes internes ((Vlasenko et al., 2005)).
La figure 4.9 repre´sente le crite`re γ avec une valeur de N e´gale a` 0.0015 ((Vlasenko
et al., 2005)). De nouvelles zones de ge´ne´ration, plus petites, e´mergent de ce parame`tre,
comme par exemple au Nord-Ouest du plateau. Par ailleurs ce crite`re appuie encore un
peu plus la possible ge´ne´ration de mare´e barocline sur le talus du Nord du plateau de
Kerguelen et confirme la bonne parame´trisation du mode`le pour la dissipation d’e´nergie
par ge´ne´ration de mare´e interne.
Fig. 4.9 – Crite`re γ pour N = 0.0015. Les zones colore´es correspondent aux zones
probables de ge´ne´ration de mare´e interne de´duites du crite`re de (Baines, 1986). Les




La mare´e interne est suffisamment cohe´rente dans le temps pour que son signal puisse
eˆtre de´tecte´ dans les donne´es altime´triques. Nous avons utilise´ les 10 premie`res anne´es de
donne´es T/P (ancienne orbite) auxquelles nous avons ajoute´ 3 ans de donne´es Jason-1.
Ces donne´es sont e´chantillonne´es tous les 6 km et les deux satellites ont une pe´riode de
re´pe´titivite´ de 9,9156 jours. Nous avons extrait les donne´es le long de la trace a` l’aide
de la chaˆıne de traitement X − track. En plus des corrections ge´ophysiques classiques,
ces donne´es ont e´te´ corrige´es des effets atmosphe´riques ((Carre`re et Lyard., 2003))
et des effets de charge. Nous avons estime´ les composantes de 20 constituants de mare´e
a` l’aide d’une analyse harmonique effectue´e le long de la trace. Parmi ceux-ci nous avons
extrait les six ondes de mare´e principales (M2, S2, N2, K1, O1, Q1), quelques ondes non
line´aires et des ondes secondaires. Notons que l’application du crite`re de Rayleigh pour
la se´paration des pe´riodes aliase´es de mare´e requiert une se´rie de 3 ans pour se´parer M2
de S2 et une se´rie de 9 ans pour se´parer M2 de K1. Les 14 anne´es de donne´es utilise´es
sont donc suffisantes pour de´coupler M2 des autres constituants de mare´e.
Pour isoler la partie barocline du signal nous avons applique´ un filtre spatial. En
notant A l’amplitude de mare´e barocline et φ sa phase, nous avons filtre´ Acos(φ) et
Asin(φ) pour se´parer au mieux la partie barotrope de la partie barocline ((Dushaw,
2002)). Par ailleurs, la longueur d’onde du premier mode barocline est d’environ 110 km
de part et d’autre du plateau (Bessie`res, L., communication personnelle). Les traces
nominales des satellites n’e´tant pas parfaitement perpendiculaires au plateau, nous avons
de´cide´ de filtrer le signal a` des longueurs d’ondes infe´rieures a` 200 km et supe´rieures a`
15 km pour re´duire le bruit dans le signal et ne s’inte´resser qu’au premier mode barocline.
Dans la suite de cette partie nous e´tudierons la signal de mare´e barocline qui re´sulte
de la diffe´rence entre l’amplitude totale de M2 et l’amplitude filtre´e le long de la trace
comme indique´ pre´ce´demment. Nous e´tudierons e´galement les caracte´ristiques du signal
de mare´e ”re´siduel” de´fini comme la diffe´rence complexe entre les amplitudes non filtre´es
et filtre´es.
4.3.3 Variabilite´ de M2
Dans un premier temps nous avons effectue´ une analyse harmonique des donne´es sur
plusieurs pe´riodes de temps diffe´rentes (1992-2004, 1992-1998, 1998-2004) pour calculer la
variabilite´ des amplitudes de M2 en chaque point (Fig. 4.10, a` gauche). Cette variabilite´
est globalement tre`s faible, de l’ordre de quelques mm, indiquant que les amplitudes
de mare´e sont stables dans le temps. Cependant la variabilite´ est plus importante au
niveau de l’ACC et les valeurs obtenues y sont supe´rieures a` 2 cm. Cela s’explique
par le fait que la pe´riode aliase´e de M2 pour la pe´riode de re´pe´titivite´ de T/P (62,1
jours) est comprise dans la bande de pe´riode de l’activite´ me´so e´chelle de l’ACC (Fig.
4.10, a` droite). L’analyse de M2 le long de la trace montre donc que l’onde est stable
hors des zones de forte variabilite´ de l’ACC et le bruit engendre´ dans cette zone de
forts courants est la source d’erreur dominante dans la caracte´risation de M2 a` partir
des donne´es altime´triques ((Desai et al., 1997)). Par ailleurs la variabilite´ du signal au
niveau de l’ACC est de meˆme ordre de grandeur que les amplitudes de surface de la mare´e
barocline, il est donc possible que le signal de mare´e interne soit difficile a` caracte´riser
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dans cette re´gion.
Fig. 4.10 – A gauche : RMS des amplitudes totales de M2 (cm). A droite : variabilite´ de
l’e´le´vation de surface calcule´e a` partir des cartes AVSIO sur la pe´riode 1992-2006 (cm).
Cette carte permet de mettre en e´vidence les fortes zones de variabilite´ me´so e´chelle de
l’ACC (e´chelle de couleur de vert a` rouge).
4.3.4 Re´sultats
La figure 4.11.a montre les re´sultats de l’analyse harmonique pour l’onde M2 le long
de la trace 153 (Fig. 4.12) et le signal filtre´ a` 200 km. Au Nord du plateau de Kerguelen,
i.e. au Nord de 52˚ S dans le cas pre´sent (Fig. 4.11), on distingue de petites oscillations
(quelques cm) ayant une longueur d’onde d’environ 110 km. Plusieurs indices concordent
avec le fait que ces oscillations sont en fait la signature de surface de la mare´e interne.
Tout d’abord, la distance de 110 km se´parant deux pics successifs concorde avec la
longueur d’onde the´orique du premier mode barocline. Par ailleurs, les traces ascendantes
des satellites T/P et Jason-1 sont quasiment perpendiculaires au talus du plateau dans
cette re´gion, on peut donc supposer que la propagation des ondes internes s’effectue
paralle`lement aux traces de ces satellites. Ainsi la distance se´parant deux pics successifs
obtenue a` partir des donne´es altime´triques correspond bien a` celle du premier mode
barocline. Par ailleurs, l’e´tude du sche´ma de phase peut e´galement nous apporter des
informations sur la nature de l’onde. La figure 4.11.b repre´sente la phase ”re´siduelle” du
signal. Toute onde progressive (comme dans le cas de la mare´e interne) se propageant
dans le sens d’un axe note´e x, s’e´crit sous la forme : Acos(ωt− kxx+ φ), ou` A et φ sont
l’amplitude et la phase du signal, ω la fre´quence de l’onde conside´re´e et kx le nombre
d’onde. Ainsi la phase d’une onde progressive augmente ou diminue constamment en se
propageant, selon que cette propagation s’effectue dans une direction ou l’autre de l’axe
x (ici l’axe x est un axe perpendiculaire au talus du plateau Kerguelen). Dans notre cas,
si la phase ”re´siduelle” augmente (respectivement diminue) avec la latitude, il s’agit alors
d’une onde progressive se propageant vers le Nord (respectivement Sud). La figure 4.11
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indique donc qu’il s’agit d’une onde se propageant hors du plateau vers le Nord.
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Fig. 4.11 – Diffe´rentes courbes obtenues le long de la trace 153. (a) Amplitudes (cm) de
M2 estime´es le long de la trace a` partir d’une analyse harmonique des donne´es T/P et
Jason-1 (en noir). La courbe rouge correspond aux amplitudes de M2 filtre´es a` 200 km.
(b) Phases du signal ”re´siduel” de mare´e obtenu apre`s filtrage des parties re´elles et ima-
ginaires du signal de mare´e le long de la trace. (c) Transforme´e de Fourier a` court terme :
longueur d’ondes (km) en fonction de la latitude. (d) Bathyme´trie (m). La re´gion ou` l’on
observe le signal de mare´e interne est de´limite´ par les droites verticales discontinues.
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Les oscillations observe´es correspondent donc au signal de surface de la mare´e interne :
les e´le´vations dues a` la mare´e interne s’ajoutent et se soustraient successivement au si-
gnal de mare´e barotrope cre´ant ainsi de telles oscillations. En the´orie la mare´e interne est
ge´ne´re´e au niveau des forts gradients bathyme´triques et dans notre cas les oscillations
apparaissent juste apre`s le talus du plateau et se propagent vers le Nord. Cependant
au bout de trois oscillations seulement (soit quelques centaines de km) on ne distingue
plus le signal de mare´e interne alors que les e´tudes dans la re´gion d’Hawa¨ı ont mis en
e´vidence de telles propagations sur plus de 1000 km ((Ray et Mitchum, 1996), (Ray
et Mitchum, 1997)). La figure repre´sentant la phase du signal ”re´siduel” de mare´e (Fig.
4.11.b) montre e´galement une rupture dans la propagation de l’onde au meˆme endroit, a`
48˚ S le long de la trace 153. En se reportant a` la figure 4.10 on remarque qu’il s’agit en
fait de la zone de forte variabilite´ de l’ACC : la pe´riode aliase´e de l’onde M2 est comprise
dans la gamme de pe´riode de variabilite´ me´so e´chelle de l’ACC et l’analyse harmonique
ne permet donc pas de distinguer ces deux signaux. Enfin l’analyse de la transforme´e de
Fourier a` court terme applique´e au signal (Fig. 4.11.c) appuie e´galement ce re´sultat. Ce
traitement permet de visualiser les diffe´rentes longueurs d’ondes pre´sentes le long de la
trace. Ainsi, au Nord du talus on note la pre´sence d’un signal fort ayant une longueur
d’onde d’environ 110 km (en rouge) et ces ondes disparaissent de`s lors que l’on arrive






















Fig. 4.12 – Amplitudes baroclines (obtenues par soustraction du signal filtre´ au signal
total) le long de 4 traces ascendantes croisant le plateau Kerguelen. En fond de carte :
contours de bathyme´trie tous les 500 m. Les oscillations correspondant a` la mare´e interne
sont colore´es en rouge.
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La figure 4.12 repre´sente les amplitudes de mare´e barocline le long de traces ascen-
dantes croisant la partie Nord du plateau. Cette carte nous permet de discerner les re´gions
de propagation de mare´e interne. Il faut cependant bien les distinguer des re´gions ou` le
bruit est important par rapport au signal comme l’ACC. A l’Ouest du plateau, seule la
trace 1 pre´sente les caracte´ristiques des ondes de mare´e interne. Apre`s trois oscillations
les amplitudes observe´es diminuent fortement. L’hypothe`se la plus probable qui permet
d’expliquer cette atte´nuation des amplitudes est que l’onde interfe`re avec un autre signal
ge´ne´re´ sur l’accident topographique de 55˚ S. A l’Est du plateau, seules les traces 77 et
153 pre´sentent les caracte´ristiques de la mare´e interne. Elles ont toutes les deux un mi-
nimum d’amplitude de mare´e interne au niveau du talus puis elles oscillent de manie`re
tre`s corre´le´e avant que leur signal ne se perde dans l’ACC.
4.3.5 E´nergie
Sur la globalite´ des oce´ans l’e´nergie dissipe´e par le phe´nome`ne de mare´e est de l’ordre
de 3, 7 TW dont 2, 5 TW pour l’onde principale M2 ((Cartwright, 1993), (Kagan et
Su¨ndermann, 1996), (Egbert et Ray, 2001)). Cette e´nergie est principalement dis-
sipe´e dans les re´gions peu profondes par frottement sur le fond des oce´ans ((Le Provost
et Lyard, 1997)). La mare´e interne joue e´galement un roˆle dans cette dissipation. En
se basant sur l’altime´trie, (Egbert et Ray, 2001) ont montre´ qu’un tiers de la dissipa-
tion de l’e´nergie globale de mare´e avait lieu dans l’oce´an profond sous forme de mare´e
interne, confirmant ainsi les pre´dictions effectue´es par (Sjo¨berg et Stigerbrandt,
1992) et (Kantha et Tierney, 1997) a` partir de la mode´lisation. (Simmons et al.,
2004) utilise un mode`le global de mare´e barocline en faisant varier le niveau de stratifi-
cation pour e´valuer l’e´nergie dissipe´e sous forme de mare´e barocline. Pour l’onde M2, il
obtient une conversion de 0, 67 TW dans la configuration a` deux couches et de 0, 89 TW ,
similaire a` l’estimation de (Egbert et Ray, 2001), dans la configuration a` 10 couches. Il
e´value e´galement les taux de conversions de manie`re re´gionale. Pour la re´gion d’Hawa¨ı et
l’archipel de Tuamotu, il obtient des taux de conversion au-dessus des pre´ce´dentes estima-
tions ((Egbert et Ray, 2001), (Ray et Cartwright, 2001), (Saint-Laurent et al.,
2003)) alors que ceux obtenus sur la dorsale Palu (au Sud Est du Japon) sous-estiment
les pre´dictions de (Egbert et Ray, 2001). L’estimation qu’il fait pour le plateau de
Kerguelen, comprise entre 6 GW pour le mode`le a` deux couches et 9 GW pour le mode`le
a` 10 couches, ne doit donc eˆtre conside´re´e que comme une ordre de grandeur du taux de
dissipation, compte tenu des autres re´sultats re´gionaux obtenus
Notre mode`le barotrope de mare´e peut e´galement fournir une estimation de la dissi-
pation d’e´nergie barotrope pour la ge´ne´ration de mare´e interne puisque ce phe´nome`ne y
est parame´tre´. Un bilan d’e´nergie spectral permet d’estimer cette e´nergie onde par onde.
Pour l’onde M2, l’inte´gration de cette e´nergie sur le plateau de Kerguelen fournit une
valeur de 15 GW , soit environ ≈ 2% de l’estimation globale, ce qui concorde assez avec
les estimations de (Simmons et al., 2004). Par ailleurs, comme nous l’avons souligne´
pre´ce´demment, le mode`le sugge`re que la conversion du mode barotrope vers le mode ba-
rocline s’effectue majoritairement sur la partie Nord du plateau ; les zones de dissipation
sont donc cohe´rents avec celles observe´es par (Simmons et al., 2004).
L’utilisation combine´e de l’altime´trie et de profiles de densite´ le long de la colonne
d’eau peut e´galement nous permettre d’estimer l’e´nergie dissipe´e par le processus de
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mare´e interne autour du plateau de Kerguelen. A partir des sections CTD effectue´es entre
l’Est du plateau et l’ˆıle Amsterdam((Park et al., 1993)) nous pouvons tracer le profile
moyen de densite´ potentielle dans la re´gion ou` nous avons pre´ce´demment mis en e´vidence
la signature de surface de la mare´e interne. Ce profile (Fig. 4.13) peut eˆtre sche´matise´
par deux couches de densite´s et de profondeurs respectives (ρ1, H1)=(1026, 3 kg.m
−3,
250 m) et (ρ2, H2)=(1027, 7 kg.m
−3, 3000 m), les de´placements des deux couches (ξ1 et






Cette stratifiction est cohe´rente avec le rayon interne de de´formation de Rossby, note´












En effet, on obtient une valeur de Rd ≈ 17km, cohe´rente avec une longueur d’onde
2πRd ≈ 110km.
La moyenne des amplitudes baroclines au carre´ obtenues a` partir des donne´es al-
time´triques est de < ξ21 >= 1, 4 cm
2 sur un cycle de mare´e, ainsi < ξ22 >= 7, 7 m
2.
Nous pouvons alors en de´duire la densite´ d’e´nergie totale moyenne E (cf Annexe 2) qui
s’exprime en fonction des de´placements de mare´e interne ξ2 de la manie`re suivante ((Ray
et Mitchum, 1997)) :
E = Δρg < ξ22 > (4.5)
Sur le talus, la densite´ d’e´nergie barocline moyenne totale est de 1033 J.m−1. Connaissant
E nous pouvons alors en de´duire le flux d’e´nergie moyen F = cE ((Gill, 1982), page
267). Pour la pe´riode T de M2 et la longueur d’onde λ calcule´e pre´ce´demment nous
obtenons un flux d’e´nergie moyen de 2832 W.m−2 dirige´ vers l’exte´rieur du plateau.
Fig. 4.13 – Profile de densite´ potentielle a` l’Est du plateau de Kerguelen (source : (Park
et al., 1993)).
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Ainsi, sur le talus Est du plateau entre les ıˆles Kerguelen et Heard, la` ou` l’on observe
clairement un signal de mare´e interne dans les donne´es altime´triques, l’e´nergie inte´gre´e
totale pour le premier mode de mare´e barocline cohe´rent dans le temps est de 0, 81 GW .
La valeur obtenue avec le mode`le dans cette re´gion est quant a` elle de 0, 57 GW : les deux
re´sultats sont donc consistants ce qui tend a` prouver que la traˆıne´e barocline ge´ne´re´e par
les ondes de mare´e est parame´tre´e de manie`re re´aliste dans le mode`le.
4.3.6 Conclusion
L’analyse de la simulation de mare´e barotrope dans la re´gion australe de l’oce´an
Indien a mis en e´vidence de nombreux indices sugge´rant la ge´ne´ration de mare´e baro-
cline sur le talus du plateau de Kerguelen et en particuliers dans sa moitie´ Nord. Cette
hypothe`se a e´te´ conforte´e par le calcul du crite`re the´orique de Baines ((Baines, 1986)).
Nous avons donc cherche´ a` mieux caracte´riser ces ondes a` partir des mesures al-
time´triques T/P et Jason-1 qui nous ont fournies un jeu de donne´es de 14 ans. Nous
avons d’abord examine´ la stabilite´ de M2 en calculant son amplitude sur trois pe´riodes
de temps diffe´rentes et nous en avons conclue que l’onde e´tait stable dans tout le do-
maine sur la pe´riode d’e´tude sauf dans la re´gion de variabilite´ me´so e´chelle de l’ACC.
L’analyse conjointe des amplitudes et de la phase des signaux filtre´s sous 200 km ont
permis de mettre en e´vidence la signature de surface de la mare´e interne au Nord-Est du
plateau de Kerguelen. Ces ondes se propagent hors du plateau sur quelques centaines de
km et le signal disparaˆıt lorsque l’onde rejoint l’ACC. L’estimation de l’e´nergie dissipe´e
entre Kerguelen et Heard a` partir de l’altime´trie a fournit des re´sultats cohe´rents avec
ceux du mode`le de mare´e qui sont eux meˆmes comparables aux re´sultats de (Simmons
et al., 2004). Ils sugge`rent tous une dissipation importante de l’e´nergie de mare´e interne
sur le talus du plateau Kerguelen. Cependant chacune de ces estimations reste une es-
timation de premier ordre de l’e´nergie dissipe´e sur le plateau et, a` ce niveau de l’e´tude,
nous ne pouvons affirmer laquelle est la plus re´aliste. En effet, le mode`le de mare´e in-
terne, global, posse`de une re´solution trop faible pour des e´tudes re´gionales, notre mode`le
barotrope n’effectue qu’une parame´trisation du processus et ne le re´sout pas, enfin il y
suˆrement des incertitudes dans les calculs effectue´s avec l’altime´trie et l’utilisation d’un
simple mode`le bi-couche pour ceux-ci manque de re´alisme.
Pour conclure, l’analyse des donne´es altime´triques a` elle seule ne permet d’examiner
que la composante invariante dans le temps de la mare´e interne, celle qui est cohe´rente
avec la mare´e astronomique. Pour ame´liorer notre connaissance de la mare´e barocline
autour du plateau de Kerguelen il faudrait utiliser une mode´lisation adapte´e qui per-
mettrait de mieux comprendre le me´canisme de conversion du mode barotrope vers le
mode barocline, d’avoir une vision tridimensionnelle de la propagation de la mare´e in-
terne, de caracte´riser sa composante variable dans le temps, de confirmer les re´sultats de
la signature de surface obtenus dans ce chapitre et de mieux estimer l’e´nergie dissipe´e
sous forme de mare´e interne autour du plateau Kerguelen. Enfin les e´le´vations de surface
dues a` la mare´e barocline sont toujours pre´sentes dans les signaux altime´triques re´siduels
qui, actuellement, ne sont corrige´s que de la mare´e barotrope. Dans le futur, il faudrait
envisager de corriger les donne´es altime´triques des e´le´vations de mare´e barocline (dont
le signal est aliase´), en particulier dans les re´gion ou` ces effets sont importants, afin de
pouvoir acce´der aux signaux de fre´quences plus basses dans ces re´gions.
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4.4 Altime´trie sur la plate-forme de glace d’Amery.
Apport de la mode´lisation re´gionale
Initialement, l’altime´trie satellitaire a e´te´ de´veloppe´e pour l’observation des oce´ans.
Apre`s le lancement de ERS-1 -dont la couverture atteint les latitudes de 81, 5˚ N/S- par
l’Agence Spatiale Europe´enne en 1991, les altime`tres fournissent e´galement des mesures
sur la calotte Antarctique. La qualite´ de ces mesures sur les plates-formes de glace an-
tarctiques est limite´e par plusieurs sources d’erreur lie´es aux diffe´rents processus influant
sur l’e´le´vation de surface des plates-formes. Ces processus sont de natures diffe´rentes :
il peut s’agir de la mare´e, de la pression atmosphe´rique, du changement de densite´ de
l’oce´an, de la fonte et de l’accumulation de neige, de sa compaction, du gel et du de´gel de
la glace a l’interface oce´an/glace, ou encore de l’avancement de la plate-forme de glace
dans l’oce´an. Chacun de ces processus agit a` des e´chelles de temps diffe´rentes. A haute
fre´quence, la mare´e oce´anique constitue la variabilite´ principale des de´placements verti-
caux. Sous les plates-formes de glace, la mare´e n’est pas aussi bien mode´lise´e que dans
l’oce´an, essentiellement a` cause de notre manque de connaissance du trait de coˆte et la
forme de la cavite´ dans ces re´gions. Elle doit toutefois donc eˆtre corrige´e des mesures
d’e´le´vations pour suivre les variations de l’e´le´vation de surface a` des e´chelles de temps
plus longues, l’altime´trie satellitaire permettant d’e´tudier les changements a` de telles
e´chelles de temps sur les plates-formes de glaces.
Dans cette section, nous nous inte´ressons a` l’e´tude des signaux altime´triques sur la
plate-forme de glace d’Amery (AIS). Nous testons l’impact des corrections de mare´es,
de la prise en compte de l’e´coulement de la plate-forme sur le de´placement des ca-
racte´ristiques topographiques a` petite e´chelle, et aussi de la correction de e´le´vations de
l’oce´an lie´es aux forc¸ages atmosphe´riques. Pour cela, nous utilisons le satellite ENVISAT
dont les donne´es sont traite´es avec l’algorithme ICE2, avec notre mode`le hydrodyna-
mique de mare´e dans la re´gion de l’Amery, notre simulation barotrope en re´ponse aux
forc¸ages atmosphe´riques, et les vitesses d’e´coulement de la glace de´termine´es a` partie
d’images radar. Nous discutons ensuite les re´sultats des tests de sensibilite´ effectue´s et
appliquons les mesures altime´triques re´siduelles a` l’e´tude de l’e´volution temporelle des
anomalies de hauteur de glace.
4.4.1 Me´thode
4.4.1.1 Pre´diction de la mare´e oce´anique
A partir des cartes d’amplitude et de phase obtenues pour les composantes de mare´e
mode´lise´es dans la simulation de re´fe´rence (cf Chap. 3.1), nous pouvons pre´dire les
e´le´vations dues a` la mare´e dans la re´gion de l’AIS pour une position (x, y) et un temps
t donne´s. La pre´diction s’effectue selon la formule suivante :





V j(t) + uj(t) +Gj(x, y, t)
)
(4.6)
ou` Vj est la phase astronomique, Aj et Gj sont les amplitudes et phases analyse´es dans
le mode`le pour chaque onde de mare´e j, fj et uj sont les facteurs de correction nodale
en amplitude et en phase.
137
4.4. Altime´trie sur la plate-forme de glace d’Amery
Les facteurs nodaux permettent de re´duire le nombre de constituants dans le spectre
de mare´e. Cela e´quivaut a` re´unir entre elles les composantes qui ne peuvent eˆtre se´pare´es
sur une pe´riode infe´rieure a` un an, et a` ne conserver que les composantes principales
dans le spectre de mare´e ((Ponchaut et al., 2001)). Ainsi, les constituants secondaires,
d’amplitudes plus faibles, sont pris en compte via les coefficients nodaux. Dans le cadre
de notre pre´diction des e´le´vations de mare´e, ces facteurs ont e´te´ calcule´es a` partir des
formules e´tablies par (Schureman, 1958).
4.4.1.2 Vitesses d’e´coulement de la glace
Les vitesses d’e´coulement utilise´es suivant la latitude et la longitude ont e´te´ obte-
nues a` partir d’images SAR issues de RADARSAT ((Young et Hyland, 2002)). Les
vitesses de surface de la plate-forme sont estime´es en cherchant le maximum de corres-
pondance entre deux jeux de donne´es complexes SAR de la meˆme surface. La technique,
base´e sur l’analyse interfe´rome´trique d’une paire d’images SAR cohe´rentes, ne´cessite des
donne´es se´pare´es par une courte pe´riode d’acquisition (ici 24 jours). Elle utilise a` la fois
les informations sur l’amplitude et sur la phase du signal. La pre´cision de la me´thode de
cohe´rence entre deux images pour l’estimation des vitesses est de 1 m.an−1 le long de
la trace, de 3 m.an−1 perpendiculairement a` la trace et 5− 10 m.an−1 sur la norme du
vecteur vitesse. Parmi les autres sources d’erreurs de cette me´thode, il y a celles lie´es a`
l’orbite ((Gray et al., 1998)) et aux mouvements verticaux de la plate-forme dus aux
variations atmosphe´riques et a` la mare´e. Graˆce aux donne´es de stations me´te´orologiques
situe´es dans la re´gion de l’AIS, il a e´te´ montre´ qu’il n’y avait pas de diffe´rence signi-
ficative de la pression atmosphe´rique entre les deux pe´riodes d’acquisition ((Young et
Hyland, 2002)). Les erreurs lie´s aux e´le´vation de mare´e ont e´te´ estime´es avec le mode`le
CADA ((Padman et Erofeeva, 2004)), et sont d’environ 2 − 3 m.an−1. Les cartes
d’e´coulement utilise´es ont e´te´ interpole´es sur une grille re´gulie`re de 1 km sur 1 km. Ces
cartes sont pre´sente´es sur la figure 4.14. Les vitesses sont assez importantes a` l’extre´mite´
Sud de l’AIS, re´gion correspondant a` l’e´coulement du glacier Lambert dans l’oce´an, puis
de´croissent rapidement passant de 800 m.an−1 a` 300 m.an−1, avant d’augmenter pour at-
teindre leur maximum (1350 m.an−1) au milieu du front de l’AIS ((Young et Hyland,
2002)).
Enfin, la topographie moyenne de l’AIS est corrige´e du signal altime´trique a` partir
des cartes issues de ((Re´my et al., 2000)).
4.4.1.3 Traitement des donne´es altime´triques
Les donne´es de l’altime`tre bi-fre´quence ENVISAT RA-2 (bande S et Ku) ont e´te´
traite´es avec l’algorithme de retracking ICE-2 ((Legre´sy et al., 2005)). Cet outil est
spe´cialement de´die´ a` l’e´tude des signaux altime´triques sur les calottes polaires, et au
calcul de leurs parame`tres de forme d’onde (le coefficient de re´trodiffusion note´ Bs, la
largeur du front de monte´e note´e LeW et la pente du flan note´e TeS) pour en de´duire
notamment la hauteur h0 de la surface observe´e a` partir du milieu du front de monte´e.
Outre l’algorithme de retracking, la chaˆıne de traitement utilise´e ((Legre´sy et al., 2006))
calcule les fonctions ge´ographiques de la hauteur mesure´e pour chaque point de la trace.
Cette grandeur est alors soustraite aux mesures de h0 pour s’affranchir des variations
locales de topographie qui peuvent eˆtre tre`s importantes sur les calottes polaires. Cette
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Fig. 4.14 – Vitesses d’e´coulement de la glace en km.an−1 suivant la longitude (gauche)
et la latitude (droite). Donne´es issues de ((Young et Hyland, 2002)).
correction est obtenue en ajustant une fonction a` trois dimensions (longitude, latitude,
hauteur) reliant tous les points de mesures situe´s dans une boˆıte de 660 m sur 2 km
centre´e autour de chacune des positions moyennes. Les dimensions de cette boˆıte corres-
pondent aux de´placements des points d’observation par le satellite, le long de la trace
et perpendiculairement a` la trace. On en de´duit alors les anomalies de hauteur h aux
points moyens de la manie`re suivante :
h = h0 − p(LeW,Bs, TeS)︸ ︷︷ ︸
algorithme ICE-2
− g(lon, lat)︸ ︷︷ ︸
fonction ge´ographique
(4.7)
Pour prendre en compte les corrections de mare´e, on soustrait les e´le´vations dues a`
la mare´e aux e´le´vations mesure´es par l’altime`tre ; la fonction de correction ge´ographique
g′ est calcule´e avec les hauteurs ainsi corrige´es.
La prise en compte des vitesses d’e´coulement de la glace est plus complexe. Lors du
calcul de la fonction ge´ographique, nous utilisons les e´le´vations mesure´es a` chaque cycle
pour chacune des boˆıtes centre´es sur un point nominal. Cependant la surface locale ainsi
de´duite contient des e´le´ments topographiques qui se sont de´place´s dans le temps du fait
de l’e´coulement de la glace. Par exemple, pour une vitesse d’e´coulement de 500 m.an−1,
une e´le´ment topographique se sera de´place´ d’environ 2.5km au bout des 5 anne´es de
mesures d’ENVISAT : il peut eˆtre observe´ par l’altime`tre au 30e`me cycle d’ENVISAT,
alors qu’il n’apparaˆıtra ni au premier et ni au dernier cycle. Les mesures doivent donc
tenir compte de cette physique. A chaque cycle (temps t) il faut ramener la position
du point observe´ a` celle qu’il occuperait en tenant en compte de l’e´coulement de la
glace, et le temps e´coule´ depuis le temps initial t0 (Fig. 4.15). Les anomalies d’e´le´vation
s’expriment alors de la manie`re suivante :
h0 = h(lon0, lat0) + vz(t− t0)− p(LeW,Bs, TeS)
−g′(lon0 + vlon(t− t0), lat0 + vlat(t− t0)) (4.8)
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Fig. 4.15 – En haut : nous ne conside´rons pas l’e´coulement de la glace. La position du
point de mesure n’est donc pas corrige´e de cet effet. Les dimensions de la boˆıte utilise´e
pour le calcul de la correction ge´ographique sont choisies pour tenir compte des erreurs
lie´es au positionnement autour du point de re´fe´rence. En bas : la position des points de
mesures de l’altime`tre est advecte´e par l’e´coulement de la glace. La boˆıte pour le calcul
de la correction ge´ographique prend compte de cet effet.
4.4.2 E´tude pre´liminaire : impact de la mare´e aux points de
croisement ENVISAT
Nous avons effectue´ une e´tude pre´liminaire sur les points de croisement ENVISAT,
bien que l’orientation des stastrugis par rapport a` la trace du satellite influe sur les
hauteurs mesure´es par les traces ascendantes et descendantes ((Legre´sy et al., 1999)), et
que donc, les variations d’e´le´vation au points de croisement sont plus importantes que le
long de la trace. Cette e´tude pre´liminaire vise a` quantifier l’impact des diffe´rents mode`les
de mare´e, et en particulier l’apport de la mode´lisation re´gionale, pour la correction de
la mare´e dans les mesures altime´triques sur l’AIS. Pour chaque point de croisement et
pour chaque cycle du satellite ENVISAT, nous avons calcule´ les hauteurs de la trace
ascendante et descendante sur l’AIS (4.16). Nous avons alors e´tabli la diffe´rence Δh
entre ces deux mesures, puis la diffe´rence de hauteur corrige´e de la solution globale de
mare´e FES2004 (Δ(h−hFES2004)), du mode`le circum-Antarctique CATS (Δ(h−hCATS)),
et de notre solution re´gionale de mare´e (Δ(h− hT−UGOm)).
Pour calculer les de´viations standard de l’e´le´vation en chacun des points de croise-
ments nous avons impose´, a` partir d’un histogramme, un minimum de 20 mesures par
point. Ce minimum nous permet de calculer la RMS correctement et de garder une
couverture spatiale importante de l’AIS (65 points sur un total de 72 avant application
des corrections de mare´e). Par ailleurs toutes les RMS de hauteur non corrige´e sont
infe´rieures a` 3 m sauf pour deux d’entre elles ou` elles atteignent, 8, 1 m et 10, 3 m. Ces
deux derniers points ont donc e´te´ supprime´s des statistiques effectue´es. La figure 4.16
repre´sente les RMS calcule´es pour chacun des quatre cas et pour chaque point valide.
Certains points de croisements au Nord de 70˚ S ont des RMS plus faibles lorsque
la hauteur n’est pas corrige´e de la mare´e. Pour ces points de croisement nous avons
repre´sente´ la hauteur h en fonction de la hauteur corrige´e du mode`le de mare´e re´gional.
Le nuage de points obtenu est tel qu’aucune droite ne peut y eˆtre ajuste´e, ce qui prouve
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Fig. 4.16 – En haut : De´viation standard des hauteurs ENVISAT aux points de croise-
ment : sans correction (gauche), corrige´e de la mare´e FES2004 (milieu) et de la mare´e
CATS (droite). En bas : De´viation standard des hauteurs ENVISAT aux points de croi-
sement corrige´e du mode`le re´gional de mare´e (gauche), diffe´rence entre Δ(h−hT−UGOm)
et Δ(h− hCATS) et de´viation standard entre la mare´e re´gionale et CATS aux points de
croisement (droite). Les unite´s sont en m.
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que la mare´e est bien corrige´e dans cette partie de l’AIS et que la plus faible RMS obtenue
pour le signal non corrige´ de la mare´e est suˆrement due a` un autre phe´nome`ne physique
qui n’est pas pris en compte par le mode`le comme le de´gel ou la compaction par exemple.
En comparant le mode`le re´gional de mare´e avec FES2004, la carte des RMS sur l’AIS
peut eˆtre divise´e en trois parties comme suit :
1. une premie`re partie au Nord de 70.3˚ S ou` les RMS de la hauteur corrige´e de la
mare´e FES2004 et de notre mode`le re´gional sont sensiblement les meˆmes,
2. une deuxie`me partie situe´e entre 70.3˚ S et 71.3˚ S ou` la correction de notre mode`le
re´duit nettement la de´viation standard par rapport a` la solution FES2004. En effet
les amplitudes de mare´e FES2004 sont surestime´es dans cette re´gion, principale-
ment a` cause d’une mauvaise ge´ome´trie de la cavite´ en entre´e (ligne de coˆte et
bathyme´trie),
3. enfin une troisie`me partie au Sud de 71.3˚ S ou` seules les solutions de notre mode`le
re´gional sont pre´sentes (pour les raisons cite´es pre´ce´demment). Dans cette re´gion,
notre nouvelle solution de mare´e peut re´duire la RMS de plus d’1 m.
La distribution spatiale des mesures altime´triques corrige´es de CATS et de T−UGOm
est la meˆme lorsqu’on s’inte´resse aux points de croisement ENVISAT. Les traits de
coˆte utilise´s pour les deux simulation ((Fricker et al., 2002), (Galton-Fenzi et al.,
2008)) sont pourtant le´ge`rement diffe´rents, mais les principales diffe´rences se situent a`
l’extre´mite´ Sud de l’AIS, la` ou` il n’y a pas de donne´es altime´triques. Globalement les
solutions de notre mode`le re´gional corrige mieux des effets de la mare´e que celles issues
de CATS : on obtient un RMS de 0.86 m sur toute la zone avec le signal altime´trique
corrige´ de notre mode`le et de 0.90 m lorsqu’on corrige de la mare´e CATS. Le seul endroit
ou` le mode`le circum-Antarctique est meilleur est a` l’Ouest de l’ˆıle situe´e a` 69˚ E/71.4˚ S.
Dans le Nord de l’AIS, notre mode`le re´gionale re´duit d’environ 10 − 15 cm la RMS
des e´le´vation corrige´es de CATS, ce qui correspond a` la RMS entre les pre´dictions de
mare´e a` partir des deux mode`les dans la meˆme re´gion. Au Sud de la plate-forme (Sud
de 71˚ S), les diffe´rences entre les pre´dictions de mare´e sont plus grande. Cela s’explique
par le fait que les bathyme´tries utilise´es pour chacun des mode`les y sont tre`s diffe´rentes.
Cependant la diffe´rence entre Δ(h−hT−UGOm) et Δ(h−hCATS) est plus faible que dans
le Nord de l’AIS, ce qui laisse supposer que, malgre´ les travaux effectue´s pour rede´finir la
bathyme´trie dans cette re´gion, des efforts sont encore a` faire pour ame´liorer les solutions
de mare´e.
4.4.3 E´tude le long de la trace
Nous nous concentrons maintenant dans l’analyse des signaux altime´triques le long
de la trace. En effet, (Legre´sy et al., 1999) ont montre´ que les hauteurs mesure´es par
les traces ascendantes et descendantes e´taient influence´es par l’orientation des dunes de
neige (sastruggis) par rapport a` la trace du satellite (cf Chap. 1.4). Dans cette e´tude,
nous nous inte´ressons en particuliers a` la trace 494 d’ENVISAT qui a la particularite´ de





Fig. 4.17 – Image MODIS de la plate-forme de glace d’Amery. La trace 494 d’ENVISAT
est superpose´e (jaune) ainsi que la position de la station me´te´orologique automatique
AM02 et du GPS G2A. Figure adapte´e a` partir de (Lacroix, 2007).
4.4.3.1 Proble`me des effets de charge
La mare´e oce´anique, et les variations des e´le´vations de la mer en ge´ne´ral, sont a`
l’origine d’un phe´nome`ne appele´ effets de charge ou surcharge oce´anique. En re´ponse
aux variations du poids des masses d’eau sur le plancher oce´anique, la crouˆte terrestre
se de´place verticalement au rythme impose´ principalement par la mare´e oce´anique. Les
amplitudes des effets de charge lie´es a` la mare´e peuvent atteindre plusieurs centime`tres
dans les re´gions coˆtie`res, ou` la mare´e est maximale, et en particulier autour des coˆtes
antarctiques ((Donghui et al., 2000)). Elles peuvent contribuer jusqu’a` 10% du signal
total de mare´e ((Francis et Mazzega, 1990)). Le calcul the´orique des effets de sur-
charge ne´cessite la connaissance pre´cise de la mare´e oce´anique en tout point de l’oce´an
car l’ensemble des masses d’eau oce´aniques contribue au signal de gravite´ de chaque
point de la plane`te.
Les effets de charge utilise´s par la chaˆıne de traitement altime´trique sur l’AIS ((Legre´sy
et al., 2006)) ont e´te´ calcule´s a` partir de la solution globale FES2004 ((Lyard et al.,
2006)). Nous avons vu pre´ce´demment que cette solution est inexacte dans la re´gion de
l’AIS a` cause de la position incorrecte de la ligne d’e´chouage et d’une mauvaise ba-
thyme´trie sous la plate-forme de glace. Puisque le signal de gravite´ de´pend en grande
partie de la re´partition des masses au voisinage des points conside´re´s ((Llubes et al.,
2001)), on peut supposer que les effets de charge de´duits de la solution FES2004 sont
e´galement incorrects sous l’AIS. La crouˆte terrestre re´agit de manie`re quasi-line´aire aux
variations du niveau de la mer ((Llubes et al., 2001)), ainsi, pour prendre en compte les
effets de charge, nous avons applique´ un coefficient multiplicateur empirique (note´ CEC)
aux e´le´vations de l’oce´an. Nous avons fait varier CEC pour de´terminer le coefficient mini-
misant la RMS du signal altime´trique ainsi corrige´. Nous avons applique´ cette me´thode
pour les anomalies de hauteur de glace (AHG) corrige´es de la mare´e MOG2D/T-UGOm
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et CATS, des effets du barome`tre inverse (BI) et de la re´ponse de l’oce´an aux forc¸ages
atmosphe´riques. La figure 4.18 repre´sente l’e´volution de la RMS des AHG corrige´es de
la mare´e CATS et MOG2D/T-UGOm en fonction du coefficient multiplicateur CEC .
Fig. 4.18 – RMS (m) des anomalies de hauteur de glace (AHG) corrige´es de la mare´e
CATS (gauche) et MOG2D/T-UGOm (droite) multiplie´es par le coefficient CEC.
Sur cette figure on remarque un minimum de la RMS pour un coefficient de 0.91
pour les AHG corrige´es de MOG2D/T-UGOm, ce qui correspond a` environ 10% des
e´le´vations de la mer, et de 0.88 pour les AHG corrige´es de la mare´e CATS. Les deux
re´sultats sugge`rent une re´ponse tre`s e´lastique de la Terre dans la re´gion de l’AIS. Ce-
pendant, pour le coefficient CEC obtenu avec CATS, les amplitudes des effets de charge
contribuent a` plus de 10% du signal total de mare´e, ce qui semble peu re´aliste ((Francis
et Mazzega, 1990)), et laisse supposer que les e´le´vations CATS sont surestime´es dans
cette re´gion. Notons par ailleurs que ces courbes mettent en e´vidence un caracte`re tre`s
discriminent du coefficient CEC. Cela demanderait plus d’investigation pour savoir si on
peut se fier a` ce coefficient, notamment pour la mare´e CATS, et l’ide´al serait bien suˆr de
recalculer les effets de charge de manie`re globale en incluant notre simulation re´gionale
de mare´e pour la zone sous l’AIS. Ceci e´tant, dans la re´gion de l’AIS, l’hypothe`se d’une
re´ponse line´aire de la crouˆte terrestre aux variations des e´le´vations reste pour l’heure une
meilleure approximation des effets de charge que l’utilisation des effets de charge de´rive´s
de FES2004. On trouve un coefficient CEC de 0.91 pour les effets du barome`tre inverse
et de 0.92 pour la re´ponse dynamique aux forc¸ages atmosphe´riques (cf Chap. 3.2). Pour
eˆtre cohe´rent dans notre me´thode qui suppose une re´ponse line´aire des effets de charge
aux e´le´vations de l’oce´an, nous appliquons un seul et meˆme coefficient aux e´le´vations
totales de la dynamique haute-fre´quence. On appliquera le coefficient CEC obtenu pour
la mare´e (0.88 pour CATS et 0.91 pour MOG2D/T-UGOm) qui constitue la majeure




4.4.3.2 Impact des diffe´rents corrections
Nous cherchons a` e´valuer l’apport des diffe´rentes corrections applique´es aux donne´es
altime´triques pour quantifier leur impact sur la re´duction de la variabilite´ du signal.
Pour cela nous testons (1) diffe´rents me´thodes de traitement a` appliquer sur les donne´es
altime´triques et (2) diffe´rentes corrections des processus ge´ophysiques qui sont conside´re´s
comme du bruit dans notre cas et qui doivent donc eˆtre retire´s de la mesure altime´trique.
Pour tester (1) nous avons mis en place trois configurations : dans la premie`re on uti-
lise la mesure brute altime´trique sans aucune correction de pente ou de forme d’e´cho
radar (h), dans la deuxie`me on corrige seulement de la fonction ge´ographique (hg) et
dans la troisie`me on corrige de la fonction ge´ographique et de la forme de l’e´cho (hge).
Pour quantifier l’apport des corrections ge´ophysiques applique´es, nous avons teste´ un
cas sans aucune de ces corrections (A) puis nous avons uniquement corrige´ de la mare´e
MOG2D/T-UGOm (B) et CATS (B’), des effets du barome`tre inverse et de la mare´e
MOG2D/T-UGOm (C) et CATS (C’), de la re´ponse barotrope de l’oce´an aux forc¸ages
atmosphe´riques et de la mare´e MOG2D/T-UGOm (D) et CATS (D’), et enfin, des vitesses
d’e´coulement de la glace, de la re´ponse barotrope de l’oce´an aux forc¸ages atmosphe´riques
et de la mare´e MOG2D/T-UGOm (E) et CATS (E’). Le tableau 4.1 re´fe´rence les RMS
pour chacune des configurations teste´es. Les statistiques ont e´te´ effectue´es sur toute la
zone et entre 70.7˚ S et 70.1˚ S. En effet, de part et d’autre de ces latitudes, la trace 494
d’ENVISAT survole des re´gions fortement crevasse´es. Au Nord de 70.1˚ S, la pre´sence de
Gillock Island (Fig. 4.18) perturbe l’e´coulement de la glace cre´ant en aval d’immenses
crevasses de plusieurs centaines de me`tres de large sur plusieurs dizaines de kilome`tres
de long ((Lacroix et al., 2008)), et, au Sud de 70.7˚ S, c’est l’e´coulement des glaciers
Lambert, Fisher et Mellor dans l’oce´an qui forme des re´gions tre`s crevasse´es.
Toute la trace 70.7˚ S-70.1˚ S
h hg hge h hg hge
A 1.426 0.922 0.922 0.432 0.385 0.343
B 1.349 0.826 0.826 0.302 0.252 0.195
B’ 1.347 0.816 0.816 0.293 0.234 0.179
C 1.336 0.807 0.807 0.280 0.226 0.158
C’ 1.381 0.858 0.858 0.349 0.293 0.252
D 1.337 0.805 0.805 0.279 0.224 0.158
D’ 1.385 0.863 0.864 0.355 0.302 0.259
E 1.334 1.004 1.004 0.279 0.215 0.177
E’ 1.385 1.074 1.073 0.355 0.311 0.276
Tab. 4.1 – RMS (m) pour chacune des configurations teste´e pour la re´gion entre 70.7˚ S
et 70.1˚ S et toute la trace 494 sur l’AIS.
Ces re´sultats indiquent une ame´lioration de la qualite´ des donne´es a` la fois due a`
la prise en compte des variations ge´ographique et de la forme d’onde, et e´galement
due a` certaines corrections ge´ophysiques (mare´e et re´ponse de l’oce´an aux forc¸ages at-
mosphe´riques). En prenant en compte ces corrections on obtient une RMS de l’ordre de
145
4.4. Altime´trie sur la plate-forme de glace d’Amery
16 cm dans la re´gion non crevasse´e de l’AIS, soit infe´rieure au niveau de bruit des signaux
altime´triques sur les plates-formes de glace (∼ 20 cm). Nous remarquons cependant que
la correction des vitesses d’e´coulement re´duit la RMS lorsqu’on ne corrige pas de la forme
d’onde et de´grade la RMS lorsqu’on corrige de celle-ci dans les re´gions non crevasse´es.
Nous notons e´galement que la correction de la mare´e CATS seule re´duit plus la varia-
bilite´ du signal altime´trique que la mare´e MOG2D/T-UGOm. Cependant, le coefficient
CEC utilise´ pour CATS est assez peu re´aliste. Pour ve´rifier lequel des deux mode`les de
mare´e est plus performant dans cette re´gion de l’AIS, nous comparons chacun d’entre
eux aux donne´es du GPS G2A qui est situe´ quasiment au-dessous de la trace altime´trique
494 d’ENVISAT (Fig. 4.17). Le calcul de la RMS des e´le´vations de G2A corrige´es des
pre´dictions de mare´e permet avoir une estimation des erreurs de chaque mode`le sur la
pe´riode d’acquisition des mesures GPS. Nous obtenons une RMS de 14.3 cm en corrigeant
de notre mode`le re´gional de mare´e et 16.4 cm en corrigeant de la mare´e CATS. Cette
ame´lioration est essentiellement due a` une meilleure repre´sentation des amplitudes de
mare´e par notre mode`le pour les ondes principales (Tab. 4.2). En effet, les deux mode`les
repre´sentent les phases des ondes mare´e avec une pre´cision similaire, mais CATS en sur-
estime les amplitudes, ce qui confirme les doutes souleve´s sur le re´alisme du coefficient
CEC obtenu avec CATS.
G2A CATS T-UGOm
A φ A φ A φ
M2 26.2 226.8 29.6 225.7 26.6 225.0
S2 27.9 327.6 31.2 325.6 26.7 330.2
K1 29.1 292.1 33.4 289.6 29.2 289.7
O1 29.9 269.7 34.4 277.7 29.4 276.5
Tab. 4.2 – Amplitudes A (cm) et phases φ (deg) de mare´e issues des mesures du GPS
G2A et des mode`les de mare´e CATS et MOG2D/T-UGOm.
Par ailleurs, lorsqu’on corrige des effets me´te´orologiques, la correction avec la mare´e
CATS se de´grade (D’ et E’). On peut supposer que cela est du a` la solution S2 de CATS
qui prendrait en compte les phe´nome`nes me´te´orologiques ayant une pe´riode de 12h. Ainsi
la correction de CATS seule re´duit plus la variabilite´ que la mare´e MOG2D/T-UGOm,
mais de`s lors qu’on prend en compte les effets me´te´orologiques, celle-ci se de´te´riore. Si on
calcule le cas D en incluant la solution S2 de CATS, on obtient une valeur de 0.278 cm,
ce qui confirme l’hypothe`se pre´ce´dente. Dans la suite de l’e´tude nous utilisons donc la
correction de mare´e re´gionale MOG2D/T-UGOm.
Enfin, nous remarquons que la correction de la re´ponse dynamique de l’oce´an aux
forc¸ages atmosphe´riques est e´quivalente a` l’utilisation de la re´ponse statique (BI) d’un
point de vue statistique. Cette e´tude est la premie`re de ce genre sur un plate-forme de
glace. (Padman et al., 2004) avait de´ja` e´tudie´ les variations d’e´le´vations des plates-formes
de glace Antarctiques d’Amery, de Brunt et de Ross associe´es aux effets du barome`tre
inverse sur des mesures GPS. Nous avons ici montre´ l’impact de cette correction sur la
RMS des donne´es altime´triques, et nous avons e´tendu l’e´tude en ajoutant la composante
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dynamique lie´e aux forc¸ages me´te´orologiques.
4.4.3.3 Tendances le long de la trace
Les plates-formes de glace sont parmi les re´gions les plus sensibles aux changements
climatiques de par leur interaction a` la fois avec l’oce´an et avec l’atmosphe`re. Il apparaˆıt
alors indispensable de surveiller ces plates-formes, de comprendre leur dynamique et leur
interaction avec le climat. Le jeu de donne´es altime´triques de´veloppe´ pre´ce´demment, en
plus d’eˆtre d’une tre`s grande pre´cision, a e´te´ corrige´ des ondes mare´e longue pe´riode et de
variations saisonnie`res des formes d’onde du signal altime´trique. Il peut donc eˆtre utilise´
pour des e´tudes climatiques et pour e´valuer les variations de l’e´paisseur de glace a` long
terme. Nous avons calcule´ les tendances des anomalies de hauteur de glace corrige´es de
D et hge sur l’AIS. Elles sont repre´sente´es sur la figure 4.19.
Les tendances le long de la trace mettent en e´vidence les deux re´gions crevasse´es
de l’AIS, au Sud de la plate-forme, et au Nord de Gillock Island (Fig. 4.19). Dans ces
re´gions les tendances varient brutalement d’une valeur oppose´e a` une autre et sont donc
inexploitables. Nous re´duisons donc notre e´tude a` la re´gion situe´e entre 70.7˚ S et 70.1˚ S.
Dans cette zone, on remarque une tendance ne´gative des e´le´vations de hauteur de glace
(−0.12 m.an−1 en moyenne). Certes les tendances ont e´te´ calcule´es sur une dure´e assez
courte (elles ont e´te´ e´tablies sur 52 cycles ENVISAT soit plus de quatre ans de donne´es)
et doivent donc eˆtre interpre´te´es avec pre´caution, mais elles sont cohe´rentes sur une
tre`s longue distance (environ 100 km), et l’e´volution des anomalies de hauteur de glace
dans le temps montre que cette de´croissance est effective pendant toute la dure´e des
observations (Fig. 4.20, droite). Elles sont donc bien repre´sentatives de l’e´volution de des
anomalies de hauteur de glace pour la pe´riode conside´re´e.
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Fig. 4.19 – Tendance des anomalies de hauteur de glace corrige´es avec hge et D le long
de la trace 494 (en m.an−1)
La figure 4.20 repre´sente l’e´volution dans le temps des AHG avant (hg) et apre`s la
correction des forme d’onde pour les points situe´s entre 70.7˚ S et 70.1˚ S. Elle permet de
montrer l’impact de cette correction pour retirer le signal saisonnier des AHG. Sur la
figure de gauche (Fig. 4.20) on voit une alternance de minima (cycles 27, 37, 48) et de
maxima locaux dans les anomalies tous les 12 cycles environs, ce qui correspond a` une
anne´e. Apre`s avoir applique´ le correction de forme d’onde, c’est variations saisonnie`res
disparaissent, ce qui permet de calculer les tendances des AHG.
Les causes possibles des tendances des AHG entre 70.7˚ S et 70.1˚ S sont :
1. une compaction ou une fonte de la neige a` la surface de la plate-forme qui influerait
sur la forme de l’e´cho radar,
2. un e´tirement de la plate-forme de glace qui engendrerait une diminution de l’e´paisseur
de glace,
3. la fonte de la glace sous la plate-forme due au re´chauffement des masses circulant
dans la cavite´ oce´anique.
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Fig. 4.20 – E´volution de des anomalies de hauteur de glace (m) dans le temps entre
70.7˚ S et 70.1˚ S avant (gauche) et apre`s (droite) correction de la forme d’onde.
L’analyse des parame`tres de forme d’onde le long de la trace peut nous aider a` confir-
mer ou infirmer certaines hypothe`ses. La figure 4.21 repre´sente l’e´volution du coefficient
de re´trodiffusion Bs, de la largeur du front de monte´e LeW et des AHG avant et apre`s
correction de la forme d’onde pour le point de latitude 70.58˚ S le long de la trace ENVI-
SAT 494. Cette figure met clairement en e´vidence deux e´pisodes de variations distinctes
de la forme d’onde pour les cycles 35 (fe´vrier 2005) et 44 (janvier 2006). En effet, en
e´te´ austral, les tempe´ratures plus e´leve´es font ainsi fondre de la neige, humidifient le
manteau neigeux, et diminue ainsi la profondeur de pe´ne´tration des ondes radars dans le
milieu observe´e. Le coefficient de re´trodiffusion et les pentes du flanc de la forme d’onde
diminuent alors. Ici, on observe que la puissance renvoye´e par la surface est plus faible,
ce qui se caracte´rise par deux pics a` −7.5dB et −5.7dB pour Bs, et la largeur de la pente
du flanc de monte´e est plus grande. Ces deux pics correspondent a` deux e´ve`nements de
tempe´rature positive dans les donne´es de AM02 (Fig. 4.17). Lorsqu’on ne corrige pas
des formes d’onde dans la chaˆıne de traitement altime´trique, ces deux pics apparaissent
dans les AHG. Dans ce cas, on obtient alors une RMS de 0.33 m et une tendance de
−0.17 m.an−1 pour les AHG. Lorsqu’on corrige de la forme d’onde, les deux artefacts
n’apparaissent plus dans les AHG et on obtient une RMS de 0.19 m et une tendance de
−0.10m.an−1. Le traitement altime´trique applique´e aux donne´es corrige donc bien des
variations des proprie´te´s du milieu en surface et subsurface sur la plate-forme de glace.
On peut donc supposer que la fonte en surface n’est pas la cause des tendances observe´es
sur l’AIS.
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Fig. 4.21 – Evolution dans le temps du coefficient de re´trodiffusion Bs (en haut a` gauche),
de la largeur du front de monte´e LeW (en haut a` droite) et des AHG (en bas a` gauche)
avant (hg) et apre`s (hge) correction de la forme d’onde pour le point de latitude 70.58˚ S
le long de la trace ENVISAT 494. Les tendances des AHG avant et apre`s correction sont
superpose´es. En bas a` droite : e´volution de la tempe´rature de l’air a` 4 m au dessus du
sol pour la station me´te´orologique AM02.
4.4.4 Conclusion
Dans cette section, nous avons teste´ diffe´rentes me´thodes de traitement et diffe´rents
corrections pour re´duire la variabilite´ des mesures altime´triques sur l’AIS. L’e´tude le long
de la trace avec une chaˆıne de traitement spe´cialement de´die´e a` l’e´tude des plate-forme
de glace antarctiques ((Legre´sy et al., 2006)) a permis de mettre en e´vidence l’apport
de notre mode`le re´gional de mare´e et de re´ponse de l’oce´an aux forc¸ages atmosphe´riques.
Ces corrections nous ont permis de calculer les tendances des anomalies de hauteur de
glace sur l’AIS et d’observer un amincissement de la plate-forme entre 70.7˚ S et 70.1˚ S
sur toute la pe´riode d’acquisition ENVISAT.
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Conclusion
L’objectif principal de cette the`se e´tait de mieux comprendre l’impact du plateau
Kerguelen au sein de l’oce´an Austral et notamment sur le me´lange horizontal et sur
la circulation barotrope de cette oce´an. Pour cela il s’agissait de mettre en place des
simulations re´gionales de re´ponse barotrope de l’oce´an a` la mare´e et au forc¸age at-
mosphe´rique dans l’oce´an Indien Austral, d’e´tudier ces simulations et de les utiliser
pour corriger et e´tudier les signaux altime´triques dans la re´gion d’e´tude. Les pre´ce´dentes
e´tudes consacre´es a` la mode´lisation barotrope de cette partie de l’oce´an posse´daient une
couverture globale, ou, au mieux, circum Antarctique. Une e´tude a` l’e´chelle re´gionale
permet de mieux caracte´riser l’impact du plateau Kerguelen au sein de l’oce´an Austral,
et de la cavite´ oce´anique forme´e sous la plate-forme de glace d’Amery en Antarctique.
La premie`re phase du travail consistait a` mettre en place et valider les mode´lisations
barotropes avec diffe´rents forc¸ages dans la re´gion d’e´tude. Pour cela nous avons utilise´
le mode`le aux e´le´ments finis MOG2D/T-UGOm. Une e´tude pre´liminaire a` ce travail a
permis de collecter et d’analyser les donne´es ne´cessaires a` la validation des mode`les. Nous
avons alors cherche´ a` e´tablir la bathyme´trie la plus re´aliste possible afin de minimiser
les erreurs du mode`le. Elle a` pu eˆtre rede´finie a` l’aide de donne´es bathyme´triques in situ
autour des ıˆles Kerguelen et dans la re´gion de Prydz Bay. Sous la plate-forme de glace
d’Amery (AIS), ces donne´es e´tant plus restreintes, avec une re´partition tre`s he´te´roge`ne,
nous avons utilise´ une me´thode originale combinant a` la fois les donne´es de sondages sis-
miques, d’e´le´vation, et la mode´lisation barotrope de la mare´e pour ge´ne´rer une nouvelle
bathyme´trie.
Nous avons alors valide´ la mode´lisation re´gionale de mare´e a` partir des donne´es
d’e´le´vation en re´gion coˆtie`re et dans l’oce´an du large, et a` l’aide de mesures de courant.
La confrontation de nos solutions de mare´e avec des solutions globales ((Lyard et al.,
2006), (Egbert et al., 1994)) et circum Antarctique ((Padman et al., 2002)) issues de
mode`les assimilant des donne´es, a montre´ que la qualite´ de nos re´sultats e´tait e´quivalente
dans l’oce´an du large, et que la re´solution accrue du maillage e´le´ments finis utilise´ et
les travaux effectue´s sur la bathyme´trie ont permis une meilleure repre´sentation de la
mare´e en re´gion coˆtie`re et sous l’AIS. Nous avons enfin mis en place et valide´ le mode`le
re´gional de re´ponse barotrope de l’oce´an aux forc¸ages atmosphe´riques. La comparaison
de nos solutions avec l’approximation du barome`tre inverse et des mode`les globaux a
mis en e´vidence les ame´liorations apporte´es par notre mode`le. La prise en compte de la
re´ponse dynamique a` ces forc¸ages en plus des effets statiques, l’utilisation de forc¸ages
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atmosphe´riques plus haute re´solution, et la discre´tisation spatiale plus fine du mode`le
re´gional ont permis a` celui-ci de mieux repre´senter la re´ponse de l’oce´an a` ces forc¸ages.
L’analyse de la simulation de mare´e a permis une e´tude pre´cise des e´le´vations de
mare´e associe´es a` chacune des composantes mode´lise´es. La distribution des ondes prin-
cipales est conforme a` celles des solutions existantes dans la litte´rature, notamment la
structure spatiale de M2 qui est domine´e par deux points amphidromiques. A partir
de ces cartes nous avons pu e´tablir que l’onde M2 e´tait l’onde globalement dominante
dans la re´gion d’e´tude, sauf autour de l’Antarctique ou` l’onde diurne K1 est principale.
Nous avons e´galement pu analyser les courants de mare´e a` partir de nos simulations.
Nous avons ainsi mis en e´vidence l’importance des zones de plateau, et notamment la
partie Nord du plateau Kerguelen, sur l’intensification des courants de mare´e, que ce
soit pour les ondes principales semi-diurnes ou diurnes. Les courants re´siduels de mare´e,
quant a` eux, sont plus importants dans les re´gions coˆtie`res et sur les forts gradients de
bathyme´trie. Enfin nous avons e´value´ la consistance du mode`le graˆce au bilan d’e´nergie
de mare´e. Celui nous a permis de mieux comprendre la dynamique de la mare´e et de
confirmer le roˆle dominant de M2 par l’analyse du budget e´nerge´tique spectral. Nous
avons e´galement constate´ que, dans l’oce´an Indien Austral, l’e´nergie apporte´e par le po-
tentiel de mare´e est essentiellement dissipe´e par la ge´ne´ration de mare´e interne sur les
forts gradients bathyme´triques, et, en second lieu, par la dissipation par frottement sur
le fond et sous la glace.
L’oce´an Austral est celui ayant la plus forte re´ponse barotrope au forc¸age par le vent
((Koblinsky, 1990)). En confrontant la circulation oce´anique obtenue par notre mode`le
re´gional a` des cartes de courant ge´ostrophique issues de l’altime´trie et de la mode´lisation
a` trois dimensions contenant les composantes barotropes et baroclines, nous avons obtenu
des structures tre`s semblables attestant de la tre`s forte barotropicite´ de la circulation
dans cette re´gion. Nous avons notamment distingue´ la branche principale du Courant
Antarctique Circumpolaire (ACC) entre les ıˆles Kerguelen et Amsterdam, ces deux autres
branches dans le chenal de Fawn Trough et dans celui d’Elizabeth Trough, le Courant
Coˆtier Antarctique, et le gyre de Weddell. Le transport barotrope de l’ACC de 36Sv
obtenu graˆce a` notre mode´lisation re´gionale est en accord avec les e´tudes pre´ce´dentes
((Vivier et al., 2005), (Olbers et Lettmann, 2007)). L’e´tude de la variabilite´ tem-
porelle du transport de l’ACC s’effectuant dans Fawn Trough a permis de mettre en
e´vidence sa forte corre´lation avec l’indice climatique du Southern Annular Mode. Enfin,
l’analyse des modes de variabilite´ spatiale a fait apparaˆıtre (1) un mode autour de l’An-
tarctique de´ja` cite´ dans la litte´rature et force´ par la tension me´ridienne du vent et (2)
l’importance du plateau Kerguelen sur la distribution de la re´ponse dynamique barotrope
de l’oce´an aux forc¸ages me´te´orologiques.
Nous nous sommes enfin attache´s a` quantifier le me´lange late´ral a` partir des courants
de mare´e barotrope, des courants ge´ostrophiques baroclines et barotropes, et des cou-
rants de surface d’Ekman sur la partie Nord du plateau Kerguelen. Nous avons montre´
que ce me´lange e´tait essentiellement duˆ a` la mare´e. En analysant des images satellites de
concentration de chlorophylle, nous avons pu montrer que le bloom annuel se de´veloppant
sur le plateau e´tait entoure´ par des re´gions de courtes e´chelle de temps du me´lange late´ral.
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En particulier, les contours forme´s par ces re´gions fournissaient une meilleure explication
de la limite Sud du bloom que celle du courant de Fawn Trough pre´ce´demment e´voque´e
dans la litte´rature. Par ailleurs, nous avons confirme´ que les extre´mite´s Est, Nord et
Ouest de la croissance phytoplanctonnique pouvait e´galement s’expliquer par le me´lange
late´ral induit par la mare´e.
Le dernier chapitre de l’e´tude e´tait consacre´ aux apports de la mode´lisation baro-
trope re´gionale pour l’e´tude des signaux altime´triques. Nous avons d’abord utilise´ nos
simulations en tant qu’indicateurs. L’analyse de la simulation de mare´e, confirme´e par un
calcul the´orique, nous a sugge´re´ la possible ge´ne´ration de mare´e interne sur le talus du
plateau Kerguelen. L’e´tude des mesures altime´triques Topex-Pose´¨ıdon et Jason-1 filtre´es
en espace, nous ont permis de mettre en e´vidence la signature de surface de la mare´e
interne M2 au Nord-Est du plateau de Kerguelen. Nous avons pu observer la propagation
de ces ondes hors du plateau jusqu’a` l’ACC, ou` la pe´riode aliase´e de M2 se confond avec
la pe´riode de l’activite´ me´so-e´chelle du courant. Nous avons alors estime´ l’e´nergie dis-
sipe´e par la ge´ne´ration de mare´e interne entre Kerguelen et Heard a` partir de l’altime´trie.
Les re´sultats obtenus, sugge´rant une dissipation importante de l’e´nergie sur le talus du
plateau Kerguelen, sont cohe´rents avec ceux du mode`le barotrope de mare´e et du mode`le
global de mare´e barocline de (Simmons et al., 2004).
Nous avons enfin utilise´ les mode`les re´gionaux barotropes pour corriger les mesures
altime´triques des processus haute-fre´quence aliase´s dans ces donne´es. L’impact des cor-
rections re´gionales a e´te´ quantifie´ dans les re´gions coˆtie`res et sur la plate-forme de glace
d’Amery. En zone coˆtie`re, cela a permis d’e´tudier la dynamique oce´anique locale autour
des ıˆles Kerguelen et de mettre en e´vidence la signature du Front Polaire dans cette
re´gion. Applique´e aux mesures altime´triques sur la glace, la correction de nos mode`les
re´gionaux nous a permis de mettre en e´vidence un amincissement de la plate-forme de
glace d’Amery en son milieu sur toute la pe´riode ENVISAT.
De nombreuses perspectives s’ouvrent aux travaux re´alise´s dans le cadre de cette
the`se. A l’heure de l’oce´anographie ope´rationnelle, la pertinence des solutions nume´riques
utilise´es pour la correction des mesures altime´triques doit sans cesse eˆtre ame´liore´e. La
re´solution des mode`les globaux est aujourd’hui insuffisante, et la demande en mode´lisation
re´gionale, notamment pour l’observation des re´gions coˆtie`res avec l’altime´trie, est de
plus en plus forte. Notre de´marche s’est inscrite dans ce contexte. Bien que l’apport
de la mode´lisation re´gionale a clairement e´te´ montre´ dans cette the`se, des efforts pour
ame´liorer la qualite´ des solutions sont encore ne´cessaires. Ils passent tout d’abord par
l’assimilation de donne´es en milieu coˆtier et hauturier. Il faut toutefois eˆtre tre`s cri-
tique sur la qualite´ des observations a` assimiler et notamment en re´gion coˆtie`re. Par
ailleurs, en plus de d’assimilation de donne´es dans les mode`les re´gionaux actuels, des
efforts importants sur la mode´lisation sont encore a` re´aliser. Il faudrait ainsi envisager
une mode´lisation tri-dimensionnelle en espace pour corriger les processus haute-fre´quence
dans l’altime´trie. Cela permettrait notamment de corriger les mesures altime´triques des
e´le´vations dues a` la mare´e barocline et de s’affranchir de ces effets pour l’e´tude d’autres
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processus. La me´thode employe´e dans le dernier chapitre pour caracte´riser la signature
de surface de la mare´e interne pourrait alors eˆtre utilise´e pour valider les e´le´vations de
la composante invariante dans le temps de la mare´e interne mode´lise´e.
Dans un contexte de changement climatique, la forte corre´lation obtenue entre le
transport barotrope de la branche de l’ACC s’e´coulant dans Fawn Trough avec l’indice
climatique SAM a` l’e´chelle intra annuelle est e´galement d’un grand inte´reˆt. Il paraˆıt im-
portant de tester si cette corre´lation s’observe dans d’autres re´gions de l’oce´an Austral
tre`s fortement controˆle´es par la bathyme´trie (passages e´troits entre deux continents ou
entre deux plateaux). Le transport de l’ACC e´tant un facteur important dans le syste`me
climatique global, les changements dans le transport des masses d’eau qui le constituent
pourraient influencer la circulation et le climat au dela` de l’oce´an Austral. L’analyse des
anomalies climatiques lie´es aux variations de pression dans l’oce´an Austral permettrait
alors de surveiller le transport de l’ACC.
La mise en e´vidence de l’influence des courants de mare´e sur la croissance phyto-
planctonnique est e´galement d’un grand inte´reˆt. Elle sugge`re l’ajout des phe´nome`nes de
mare´e dans les mode`les bio-ge´ochimiques. Dans les cas ou` la mare´e est responsable de
la structure du bloom, cela permettrait de mieux comprendre les e´cosyste`mes marins
dans leur ensemble et de rendre possible la re´solution de ces e´cosyste`mes aux petites et
moyennes e´chelles dans les mode`les de pre´vision climatique.
Enfin, les plates-formes de glace sont des re´gions tre`s sensibles aux changements
climatiques de par leur interaction a` la fois avec l’oce´an et l’atmosphe`re. Les re´sultats
obtenus dans cette the`se pour la mode´lisation de la dynamique haute fre´quence sous l’AIS
pourrons permettre de mieux caracte´riser les variations basse fre´quence des anomalies
de hauteur de glace de cette plate-forme. Ils pourront notamment eˆtre utilise´s pour
suivre l’e´volution de l’e´paisseur de glace de l’AIS. En effet, quelques temps avant la
de´sinte´gration de la plate-forme Larsen A en Antarctique, un amincissement de son
e´paisseur de glace avait e´te´ observe´ ((Domak et al., 2005)). Le suivi a` long terme des
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B. Atlas de mare´e de la simulation de re´fe´rence
Fig. B.1 – Mare´e M2 : e´le´vations (cm) en bas et phase en haut.
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Fig. B.2 – Mare´e S2 : e´le´vations (cm) en bas et phase en haut.
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B. Atlas de mare´e de la simulation de re´fe´rence
Fig. B.3 – Mare´e K2 : e´le´vations (cm) en bas et phase en haut.
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Fig. B.4 – Mare´e N2 : e´le´vations (cm) en bas et phase en haut.
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B. Atlas de mare´e de la simulation de re´fe´rence
Fig. B.5 – Mare´e 2N2 : e´le´vations (cm) en bas et phase en haut.
168
Annexe
Fig. B.6 – Mare´e K1 : e´le´vations (cm) en bas et phase en haut.
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B. Atlas de mare´e de la simulation de re´fe´rence
Fig. B.7 – Mare´e O1 : e´le´vations (cm) en bas et phase en haut.
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Fig. B.8 – Mare´e P1 : e´le´vations (cm) en bas et phase en haut.
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B. Atlas de mare´e de la simulation de re´fe´rence
Fig. B.9 – Mare´e Q1 : e´le´vations (cm) en bas et phase en haut.
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Annexe C
Calcul de la densite´ d’e´nergie totale
moyenne associe´e aux de´placements
verticaux de la mare´e interne
Pour calculer l’e´nergie totale dissipe´e lors de la propagation de la mare´e interne, nous
nous plac¸ons dans un repe`re bidimensionnel (Oxz). Notre but e´tant d’estimer l’e´nergie
dissipe´e a` partir des de´placements de surface η qu’engendrent la mare´e interne, il faut
exprimer l’e´nergie cine´tique Ec = ρ(u
2 + v2)/2 et l’e´nergie potentielle Ep = ρgz en
fonction de cette grandeur. Pour cela nous nous plac¸ons d’abord dans le cas simple
d’un mode`le a` une couche. Nous faisons l’hypothe`se d’un fluide homoge`ne, de densite´
constante ρ, non visqueux et irrotationnel et l’hypothe`se de petits de´placements, ce qui
permet de ne´gliger les termes non line´aires.









Les hypothe`ses d’un fluide incompressible et irrotationnel impliquent alors que ΔΦ =
0. Par ailleurs, l’hypothe`se des des petits de´placements permet d’e´crire l’e´quation de












+ gz = K, (C.3)
ou` K est une constante que l’on prendra nulle pour plus de lisibilite´. Il s’agit alors de











C. Densite´ d’e´nergie totale moyenne associe´e aux de´placements verticaux
ayant pour conditions aux limites :








= 0 et au fond.
Les solutions ge´ne´rales du syste`me C.4 sont de la forme Φ(z) = f(z)cos(kx−ωt). Et







Ainsi en moyennant sur une longueur d’onde et sur un cycle de mare´e, la densite´ d’e´nergie
totale moyenne associe´e aux de´placements verticaux de la mare´e interne s’exprime par :
E = Ec + Ep = ρgη
2. (C.6)
En appliquant les meˆmes hypothe`ses et la meˆme me´thode pour le cas d’un mode`le
bicouche, nous obtenons E = ρgη21, ou` η1 est le de´placement vertical a` la surface.
Enfin dans le cas d’un fluide en rotation la densite´ d’e´nergie obtenue reste la meˆme
que celle calcule´e pre´ce´demment. En effet, l’e´quation de l’e´nergie s’obtient en multipliant
l’e´quation du mouvement par la vitesse −→u . Ainsi les termes lie´s a` la rotation de la Terre
deviennent nuls dans cette e´quation puisqu’ils sont perpendiculaires a` cette vitesse et
l’e´quation de l’e´nergie obtenue est la meˆme que dans le cas sans rotation.
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Annexe D
Barotropic tides of the Southern
Indian ocean and the Amery ice
shelf cavity. (Maraldi C.,
Galton-Fenzi B., Lyard F., Testut
L., Coleman R., Geophysical Research
Letters, 34, 2007.
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D. Barotropic Tides of the Southern Indian ocean
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Abstract
The advent of satellite altimetry over the past decades has allowed global observations of the
ocean with an unique spatial and temporal coverage. These satellite data have had a profound
impact on studies of the Southern Ocean, which is still less well understood than other major
oceans of the world. To allow the full exploitation of altimetric observations, any high frequency
dynamic contribution has to be corrected for.
The MOG2D/T-UGOm finite element hydrodynamic model is used to compute the barotro-
pic dynamics of the Southern Indian Ocean in response to both tides and atmospheric forcing.
An important preliminary study was done for bathymetry griding, which represents a significant
source of error in modelling. In particular, an original method, combining seismic soundings, ice
shelf elevation measurements and barotropic tide modelling, has been applied to estimate the
bathymetry beneath the Amery Ice Shelf more accurately. The barotropic models have been
validated by comparison with in situ and altimetric elevation measurements and current meter
data. The comparison of our solutions with global models reveals the important role of regional
modelling in coastal areas and beneath the floating ice shelves.
The hydrodynamic model outputs have then been analysed. Further analysis of our regional
tidal simulation has allowed us to examine and understand the tidal dynamics in the study
region. We have then computed the energy budget to assess the model consistency and distin-
guish high dissipation sub-regions. In addition, using ECMWF atmospheric forced modelling,
we could study barotropic circulation in the Southern Indian Ocean, characterize its modes
of variability and quantify the impact of various forcing terms brought into play. Finally, the
joint analysis of current velocities from the two simulations, baroclinic geostrophic and Ekman
currents, has allowed us to estimate lateral mixing over the Kerguelen Plateau. Predominantly
due to tidal velocities, this mixing explained the horizontal extension limits of the annual
phytoplanktonic bloom observed over the northern plateau.
Models of high frequency dynamics have also been applied to study altimetric signals. Firstly,
they have been used as indicators to define regions of internal tide generation. By analysing
altimetric measurements in these regions, we have characterized the sea surface signature of
those waves, and estimated the energy dissipated through this process. The regional barotro-
pic solutions have then served to correct altimetric measurements from aliased high frequency
processes. The impact of these corrections has been quantified in coastal regions and beneath
the Amery Ice Shelf. The corrected altimetric measurments have allowed us to study the local
oceanic dynamics around the Kerguelen Islands. Over the Amery Ice Shelf, it has allowed us
to observe a thinning of the floating shelf over its central part during the ENVISAT period.
Keywords
Barotropic modelling, Tides, Atmospheric forcing, Altimetry, Southern Indian Ocean, Kergue-
len Plateau, Amery Ice Shelf
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Re´sume´
L’ave`nement de l’altime´trie satellitaire au cours de ces dernie`res de´cennies a permis d’ob-
server l’oce´an global avec des couvertures spatiales et temporelles uniques. Ces donne´es sont
d’une tre`s grande richesse pour l’e´tude de l’oce´an Austral, qui reste l’oce´an le moins connu de la
plane`te. Pour permettre une exploitation pre´cise des observations altime´triques, la contribution
de l’ensemble de la dynamique haute fre´quence de l’oce´an doit en eˆtre pre´alablement corrige´e.
Nous utilisons le mode`le hydrodynamique aux e´le´ments finis MOG2D/T-UGOm pour si-
muler la dynamique barotrope de l’oce´an Indien Austral en re´ponse a` la mare´e d’une part et
aux forc¸ages atmosphe´riques d’autre part. Un travail pre´liminaire important de reconstruction
de la bathyme´trie, e´le´ment clef de la mode´lisation, a e´te´ effectue´. En particulier, nous avons
applique´ une me´thode originale combinant des donne´es de sondages sismiques, des mesures
d’e´le´vation et la mode´lisation de la mare´e pour rede´finir la bathyme´trie sous la plate-forme de
glace d’Amery. Les deux mode`les de re´ponse barotrope de l’oce´an ont e´te´ valide´s a` l’aide de
mesures in situ et satellitaires d’e´le´vation et de donne´es de courant. La comparaison de nos
solutions avec des mode`les globaux a permis de mettre en e´vidence l’apport de la mode´lisation
re´gionale en re´gion coˆtie`re et sous la plate-forme d’Amery.
Les mode`les de´veloppe´s ont ensuite e´te´ e´tudie´s. L’analyse de la simulation de mare´e a permis
d’examiner et de comprendre la dynamique de la mare´e dans la re´gion d’e´tude. Nous avons
ensuite effectue´ un bilan d’e´nergie afin d’e´valuer la consistance du mode`le et de distinguer les
re´gions de forte dissipation. Par ailleurs, graˆce aux re´sultats de la mode´lisation avec le forc¸age
me´te´orologique, nous avons pu e´tudier la circulation barotrope de l’oce´an Indien Austral, ca-
racte´riser ses modes de variabilite´s et quantifier l’impact des forc¸ages mis en jeu. Enfin, l’analyse
conjointe des vitesses de ces deux simulations, des courants ge´ostrophiques baroclines et des
courants d’Ekman a permis d’estimer le me´lange late´ral sur le plateau Kerguelen. Nous avons
mis en e´vidence que ce me´lange, principalement duˆ aux vitesses de mare´e, pouvait expliquer les
limites de l’extension de la croissance phytoplanctonnique observe´e chaque anne´e sur le Nord
du plateau.
Les mode`les de la dynamique haute fre´quence ont finalement e´te´ applique´s a` l’e´tude des si-
gnaux altime´triques. Ils ont d’abord e´te´ utilise´s en tant qu’indicateur pour connaˆıtre les re´gions
de ge´ne´ration de mare´e interne. L’analyse des mesures altime´triques dans ces re´gions a permis
de caracte´riser la signature de surface de ces ondes et d’estimer l’e´nergie dissipe´e par ce pro-
cessus. Les solutions barotropes ont e´galement servi a` corriger les mesures altime´triques des
processus haute-fre´quence aliase´s. L’impact des corrections re´gionales a e´te´ quantifie´ dans les
re´gions coˆtie`res et sur la plate-forme de glace d’Amery. Les mesures altime´triques corrige´es
nous ont alors permis d’e´tudier la dynamique oce´anique locale autour des ıˆles Kerguelen ainsi
qu’un amincissement de la plate-forme de glace d’Amery en son milieu pendant la pe´riode
d’acquisition ENVISAT.
Mots cle´s
Mode´lisation barotrope, Mare´e, Forc¸ages atmosphe´riques, Altime´trie, Oce´an Indien Austral,
plateau Kerguelen, plate-forme de glace d’Amery
